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杨 金 忠 ， 武 汉 大 学 教授 ， 博 士 生 导 师 。1953 年 生 ，1975 年 毕业 于 河 
北 地 质 学 院 ， 留 校 任教 4 年 ， 主 要 从 事 地 下 水 动力 学 和 地 下 水 资源 的 教学 
和 科研 工作 ，1979 年 考 入 武汉 水 利 电 力学 院 攻读 研究 生 ， 主 要 开展 饱和 一 
Eb i | 
获 硕 士 学 位 和 工学 博士 学 位 ， 后 留 校 任教 至 今 ，1991 年 晋升 为 教授 ， 同 
年 被 国家 教委 授予 有 突出 贡献 的 博士 学 位 获得 者 ， 并 获得 国务 院 政府 特 


殊 津贴 。 在 美国 、 澳 大 利 亚 进 行 多 年 合作 研究 。 长 期 从 事 滩 流 理论 、 溶 

质 运 移 理 论 、 地 下 水 资源 评价 、 地 下 水 污染 防治 .灌溉 排水 理论 .农田 
水 利 、 水 利 工程 规划 设计 等 领域 的 教学 和 科研 工作 。 在 饱和 一 非 饱 和 介质 中 的 水 分 运动 、 溶 
质 运 移 、 数 值 模拟 方法 和 随机 理论 的 研究 颇具 特色 。 主 持 和 参加 了 三 十 多 项 国家 科技 攻关 课 
题 、 国 家 自然 科学 基金 课题 、 国 家 教委 基金 等 课题 ， 已 发 表 论文 150 余 篇 ,主编 和 合作 编写 
专著 五 部 ， 获 得 省 部 级 自然 科学 奖 和 科技 进步 二 等 奖 三 项 。 
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地 下 水 是 全 球 水 资源 的 重要 组 成 部 分 ， 在 社会 经 济 发 展 中 发 挥 着 重要 的 作用 。 由 
于 人 类 对 地 下 水 过 度 开发 引起 的 一 系列 生态 和 环境 问题 , 提示 人 们 必须 对 地 下 水 进行 
合理 开发 和 有 效 保护 ,才能 达到 可 持续 利用 ; 促使 人 们 进一步 加 强 对 地 下 水 科学 的 研 
究 ， 从 而 在 地 下 水 运动 理论 和 方法 研究 方面 不 断 取 得 新 的 进展 和 突破 ,为 解决 实际 生 
产 问题 提供 理论 基础 和 技术 保障 。 要 实现 对 地 下 水 的 合理 开发 和 持续 利用 ， 需 要 定量 
分 析 地 下 水 量 和 地 下 水 质 的 时 空 分 布 特征 和 转化 运 移 规律 , 地 下 水 运动 数学 模型 是 开 
展 这 方面 工作 的 理论 基础 和 实用 工具 。 本 书 在 阐述 地 下 水 科学 领域 的 基本 理论 和 数学 
模型 的 基础 上 ， 也 将 在 该 领域 的 一 些 最 新 研究 成 果 及 时 传递 给 读者 。 

Darcy 定律 的 提出 芮 定 了 地 下 水 运动 的 理论 基础 ， 建 立 了 地 下 水 流通 量 和 水 分 能 
量 之 间 的 定量 关系 。 根据 渗流 的 基本 概念 和 Darcy 定律 , 应 用 流体 力学 和 水 力学 的 基 
本 理论 ， 可 以 建立 多 孔 介质 中 水 流 运 动 的 基本 方程 。 非 饱和 土壤 中 的 水 分 运动 是 土壤 
物理 学 家 研究 的 主要 问题 之 一 ， 根 据 Buckingham 和 Rechards 的 研究 ，Darcy 定律 
对 非 饱 和 土壤 水 分 运动 同样 适用 ， 这 样 ， 非 饱和 土壤 水 分 的 运动 和 饱和 地 下 水 运动 可 
以 利用 近乎 相同 的 数学 物理 方程 进行 描述 ,两 者 之 间 的 主要 差别 是 关于 水 力 传导 率 和 
水 分 能 量 的 描述 。 多 和 孔 介 质 中 溶质 运 移 的 基本 理论 为 水 动力 弥散 理论 ， 该 理论 建立 了 
溶解 于 多 孔 介 质 水 分 中 的 溶质 通 量 与 水 分 溶质 浓度 之 间 的 定量 关系 ,应 用 流体 力学 中 
的 质量 守恒 原理 ， 可 以 得 到 多 孔 介 质 中 溶质 运 移 的 水 动力 弥散 方程 。 作 者 较 简洁 地 氢 
述 了 地 下 水 、 土 壤 水 和 溶质 运 移 的 基本 理论 ， 给 出 了 基本 方程 和 定 解 问题 ,为 地 下 水 
运动 模型 的 建立 英 定 了 基础 。 

描述 地 下 水 流 运 动 或 溶质 运 移 的 数学 形式 都 是 一 组 偏 微 分 方程 (或 偏 微分 方程 
组 )。 定量 研究 地 下 水 、 土 壤 水 和 溶质 运 移 的 问题 ， 实 际 上 是 求解 偏 微 分 方程 的 数学 
问题 。 早期 的 求解 方法 主要 为 复 变 函数 方法 和 积分 变换 方法 ， 对 于 相对 简单 的 边 值 问 
题 , 利用 这 些 方 法 得 到 相应 问题 的 解析 解 ， 解析 解 结 果 对 深入 认识 和 理解 地 下 水 流 运 
动 的 特征 和 解决 实际 生产 问题 起 到 了 重要 作用 。 本 书 中 作者 对 解析 解 的 具体 求解 方法 
未 进行 详细 讨论 , 但 利用 少量 笔墨 简单 介绍 了 典型 的 解析 解 和 实用 公式 ,主要 分 析 了 
这 些 结果 的 物理 意义 和 应 用 条 件 。 

对 于 比较 复杂 的 问题 ， 解 析 解 就 显得 无 能 为 力 了 ， 但 可 借助 于 渗流 槽 模拟 、 电 模 
拟 和 数值 方法 得 到 问题 的 近似 解 。 前 两 种 方法 在 上 世纪 60~70 FREARS, WH 
着 计算 机 的 广泛 应 用 ， 已 逐渐 被 数值 计算 方法 所 代替 。 目 前 ， 数 值 方法 已 成 为 求解 复 
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杂 地 下 水 运动 和 溶质 运 移 问题 的 主要 方法 。 作者 和 他 们 所 在 的 研究 团队 在 数值 计算 方 


面 开展 了 大 量 的 研究 ， 书 中 给 出 了 不 同 的 数值 模型 和 数值 方法 ， 其 中 包括 了 作者 多 年 























的 研究 成 果 ， 具 有 较 好 的 实用 性 。 

介质 渗透 特性 分 布 的 随机 性 决定 了 地 下 水 运动 的 不 确定 性 ， 这 对 传统 的 确定 性 理 
论 模 型 提出 了 新 的 挑战 ， 而 随机 理论 的 出 现 为 解决 这 一 问题 提供 了 可 能 。 作 者 在 此 领 
作者 近年 来 主持 和 参加 了 多 项 有 关 地 下 水 运动 随机 理 
论 的 国家 自然 科学 基金 课题 的 研究 ， 取 得 了 丰硕 的 研究 成 果 。 本 书 针 对 地 下 水 运动 、 
非 饱 和 土壤 水 分 运动 和 溶质 运 移 问题 , 介绍 了 介质 的 随机 特征 及 其 描述 方法 ， 建立 了 
水 分 运动 的 随机 模型 ， 并 对 求解 随机 微分 方程 的 常用 方法 进行 探讨 ， 同 时 讨论 了 随机 
数值 模型 和 时 间 序 列 分 析 模 型 , 这 些 内 容 将 对 读者 了 解 随机 理论 的 进展 和 应 用 这 些 方 





域 进 行 了 深入 研究 ， 据 我 所 知 ， 

















法 解决 实际 问题 提供 重要 参考 。 


本 书 以 一 种 比较 简练 的 方式 给 出 各 种 地 下 水 、 土 壤 水 和 溶质 运 移 问 题 的 数学 模型 ， 
同时 介绍 了 目前 在 本 领域 常用 的 计算 软件 和 实用 了 











的 模型 和 计算 方法 ， 还 汇集 了 人 
























































LH. 其 中 不 仅 涵盖 了 已 被 广泛 应 用 
E 者 及 其 团队 多 年 来 在 该 领域 的 研究 成 果 ， 包括 数学 模 
型 、 数 值 方法 和 计算 软件 等 。 本 书 可 供 从 事 水 文 地 质 、 水 资源 、 农 田 水 利 等 领域 的 科 








研 、 教 学 工作 人 员 和 实际 应 用 工作 人 员 阅 读 和 参考 。 相 信 本 书 的 出 版 将 对 解决 地 下 水 
开发 利用 中 的 生产 实际 问题 和 促进 地 下 水 科学 研究 的 发 展 发 挥 重 要 的 作用 。 


应 作者 之 约 ， 以 此 为 序 。 









































2009 年 7 月 11 日 
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本 书 是 《水 科学 数学 模型 》 从 书 
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模型 ， 以 及 该 领域 的 最 新 下 





全 书包 括 绪论 和 七 章 内 容 。 绪 
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第 一 章 简 























概述 了 而 
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非 饱和 带 是 地 














站 水 与 大 气 连接 的 








通道 ， 





单 介绍 了 地 下 水 运动 基本 理论 ; 
的 井 流 模型 在 第 三 章 中 作 了 介绍 ; 在 第 四 章 ， 
上 较为 通用 的 MODFLOW 
其 中 的 水 分 运动 状况 不 仅 与 农田 作物 生长 密切 机 


一 册 ， 主 要 阐述 地 下 水 科学 领域 的 基础 理 
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究 地 下 水 运动 数学 模型 的 意义 、 地 下 水 理论 的 历 
给 出 了 常用 的 河渠 影 
， 除 了 论述 地 下 水 








用 软件 ; 


HR, OXY 


地 下 水 的 质 和 量 有 着 直接 影响 ， 第 五 章 对 非 饱和 水 分 运动 模型 进行 介绍 ; 随 着 地 下 水 污染 的 加 剧 








和 人 们 环境 问题 的 重视 ， 地 下 水 溶质 运 移 到 


力 弥散 和 对 流 - 弥 散 方 程 后 ， 











E 论 和 计算 问题 显得 尤为 重要 ， 本 












































个 求解 对 流 - 弥 散 问 题 的 常 
介质 中 运动 也 将 是 随机 的 ， 














给 出 了 几 种 求解 对 流 -弥散 方程 比较 有 
j 数 值 模型 和 应 用 软件 ; 由 于 介质 渗透 特 必 
在 第 七 章 中 ， 首 先 介绍 了 介质 的 随机 特征 及 其 描述 方法 ， 对 






































效 的 数值 
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书 第 六 章 在 叙述 水 动 
方法 ， 简 单 介 绍 了 几 
随机 性 , 水 流 在 随机 





于 水 分 运 


动 问题 建立 了 随机 模型 , 讨论 了 求解 随机 微分 方程 常用 的 方法 , 对 于 饱和 地 下 水 运动 问题 和 饱和 - 


非 饱 和 水 分 运动 问题 ， 详 细 介 绍 了 蒙特 卡 罗 模 型 和 基于 Karh 























型 ， 同 时 讨论 了 简单 实用 的 时 间 序列 分 析 模 型 。 

















参加 本 书 编写 的 人 员 有 : 杨 金 忠 
E), Fok (第 七 章 部 分 











章 )， 王 旭 升 〈 第 三 草 、 第 
作 。 张 蔚 标 院士 仔细 阅读 了 
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(绪论 、 第 六 章 、 
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初稿 ， 为 本 书 的 结构 和 内 
























































的 成 员 和 研究 生 作 出 了 大 量 贡 献 ; 看 
国家 科技 支撑 计划 


展 计 划 (863 计划 )、 




















究 课题 曾 得 到 国 


的 资助 ， 本 书 的 出 版 得 到 
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取舍 等 方面 
孙 怀 卫 、 查 元 源 、 谭 丹 、 邓 明亮 等 参加 了 部 分 研究 工作 ， 
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第 七 草 )， 蔡 树 英 (第 一 章 、 第 二 章 、 
内 容 )。 杨 金 忠 和 蔡 树 英 负 责 全 书 的 统 稿 工 
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地 下 水 资源 是 水 资源 的 重要 组 成 部 分 ， 我 国 
水 资源 量 的 30% CERI 
水 量 1038 1Zm>, At 18%。 我 
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8288 亿 m°, # 
m’, H Faki 




















135 4m, i 5%; 北方 地 区 供水 量 2490 14m, H! 
资源 公报 2005，2006)。 海 河流 域 是 我 国 水 资源 供需 矛盾 最 突出 的 地 
地 下 水 供水 量 253 亿 m’, 








水 量 383 44 m?, H! 






































E 英 和 张 光 斗 ，2001)。2005 年 全 国 














国 南 方 地 区 供 





水 量 3142 亿 my， 其 中 地 下 水 供 











地 下 水 资源 量 为 
总 供水 量 5633 亿 
水 量 
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水 量 的 66%〔( 任 宪 


F 水 供水 量 904 14 m, h 36% (中 国 水 








区 之 一 ，2005 年 该 地 区 总 供 
启 等 ，2007)， 供 水 主要 


BD 于 >» 

















依靠 地 下 水 。 根 据 河 北 省 1991~2000 年 供水 量 的 统计 资料 (河北 省 水 利 厅 ，2004)，10 年 来 河北 
省 地 下 水 供水 量 的 比例 占 总 供水 量 的 73%。 
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2000 年 的 
并 结合 水 和 























下 水 资源 不 
亿 m， 地 下 水 的 














此 纪 80 年 代 初 至 90 FRR, Æ 
采 区 数量 已 从 56 个 发 展 到 164 个 ; 超 采 区 面积 从 8.7 万 km2 扩 
EXECHIA m, REKE 


A 


























国 





JÉ 1000 亿 m°. 
j 部 水 资源 司 〈2004) 对 地 下 水 资源 量 的 计算 结果 ， 海 河流 域 地 下 水 资源 量 为 273 亿 
m ， 松 辽河 流域 地 下 水 资源 量 为 636 亿 om， 黄河 流域 地 
I 用 率 分 别 为 0.93、0.42 和 0.31， 地 下 水 可 开采 量 分 别 为 214 亿 m、311 亿 m 和 186 
开采 量 之 比 ) 分 别 为 1.3、2.0 和 
下 水 超 采 较 严重 的 地 区 ， 其 中 海河 


KRA 玉 〈 地 下 水 的 实际 了 
2.3， 均 都 大 于 1。 海 河流 域 、 松 辽河 流域 和 黄河 流域 是 我 国 地 - 





范围 








内 以 城市 和 农村 井 灌区 为 
展 到 18 万 km, EXER] 














心 形成 的 地 下 水 超 
en, 






































RIR 











国 80 年 代 的 水 资源 评价 结果 ， 


下 水 资源 量 为 432 亿 m;?， 以 上 三 流域 地 














于 采 量 与 地 下 水 可 




















流域 片 地 下 水 超 采 





问题 最 为 严重 ， 
他 流域 片 ， 由 于 局 部 地 下 水 超 采 ， 同 柱 








障 了 我 国 经 济 社会 的 快速 发 








突出 的 情况 下 ， 不 合理 开发 利 有 














续 下 降 ， 一 些 地 区 的 含水 层 
引发 了 地 面 沉降 ， 造 成 建筑 

















展 ， 但 














1L 近 朴 干 ， 大 批 生产 井 吊 泵 报废 ; 20 多 个 大 中 城市 
筑 物 开裂 、 上 毁坏、 堤防 防洪 标准 降低 等 


入 侵 ， 致 使 这 些 地 区 的 地 下 水 基本 丧失 了 使 用 功能 ; 























干旱 : 
生存 条 件 。 与 上 
的 污染 。 上 述 问题 若 不 














同时 ， 地 下 水 污染 状况 也 
中 以 改善 也 

要 维持 地 下 水 资源 的 可 持续 利 
给 、 径 流 和 排泄 条 件 ， 研 究 地 下 水 的 运动 规律 。 地 下 水 动力 学 是 
学 科 ， 主 要 研究 地 下 水 的 循环 规律 ， 




















境 问 题 。 其 主要 看 
在 地 下 水 : 






































六 地 对 





管理 











Jii 


。 在 地 下 水 动力 学 的 








JHP 
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划 法 ， 通 过 渗流 槽 、 罕 缝 模 
型 的 物理 量 之 间 的 定量 关系 

















本 书 侧重 于 地 下 水 运动 的 机 型 





[缓解 ， J 


地 下 水 严重 超 采 的 面积 

















口 
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严重 超 采 面积 的 50% 以 上 。 在 其 











分 布 有 地 下 水 严重 超 采 面积 。 
于 对 地 下 水 资源 的 有 限 物 
造成 的 地 下 水 环境 问题 也 随 之 凸现 ， 部 分 地 




















地 下 水 的 开发 利用 支持 和 保 





E 认 识 不 足 ， 在 水 资源 供需 矛盾 日 益 











区 浅 层 地 下 水 水 位 持 









































深层 承 压 水 超 采 
灾害 ; 部 分 沿海 地 区 发 生 了 海水 








ERRAR 





又 发 生 了 多 起 地 面 塌陷 ， 西 北 





El 干旱 地 区 ， 大 片 天 然 植 被 枯萎 、 绿 洲 消退 、 土 地 沙化 、 沙 侍 暴 加 








剧 ， 人 危及 到 了 当地 人 民 的 




















对 地 下 水 的 数量 和 质量 进 
究 领 域 包 括 : 忆 水 在 介质 中 的 运动 机 理 、 
的 运 移 规律 和 计算 方法 ，@ 水 和 溶质 在 包 气 





趋 严重 ， 被 调查 的 城市 
邮 下 水 资源 日 











地 下 水 大 部 分 受到 不 同 程度 





的 持续 利用 将 面临 巨大 的 挑战 。 











用 ， 必 须 科学 、 合 




















里 地 利用 地 下 水 ， 这 就 需要 了 解 地 下 水 的 补 
门 专门 研究 地 下 水 运动 规律 的 






































行 定量 评价 ， 研 究 与 地 下 水 有 关 的 





HE 




















数学 模型 和 计算 方法 ，@ 溶 质 和 热 
带 中 的 运动 ，@ 地 下 水 的 合理 开发 和 优 

















主要 











民 据 数 学 物理 
、 电 模拟 、 野 外 试验 等 物 到 


o 











原理 ， 运 
EFRI ITH 





物理 摸 拟 、 数 学 模拟 和 数学 规 
也 下 水 的 运动 机 制 或 水 文 地 质 原 


























E 和 定量 研究 。 地 下 水 运动 的 定量 研究 主要 包括 








Hh 





个 方面 : O 
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下 水 运动 机 理 的 研究 ， 主 要 看 
的 温度 等 ) 通过 复杂 的 介质 
规律 ， 并 给 出 物理 规 
的 物理 参数 或 经 验 参 数 ， 
之 间 的 关系 ; 研究 由 于 


















































究 地 下 水 以 及 地 下 水 的 物理 


律 的 定量 描述 ;五 
以 及 这 些 参数 的 表达 方式 、 物 至 
地 下 水 水 头 、 浓 度 、 温 度 等 物 到 
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确定 地 























这 时 所 要 解决 的 特定 问题 为 一 个 定 解 


站 水 水 头 、 仿 水量、 溶质 浓度 、 
出 问题 的 边界 特征 和 起 始 状 况 ， 确 定 i 
或 未 知 量 与 影响 因素 之 间 的 本 构 关系 , 建立 本 构 方程 ; 如 果 以 上 所 谈 及 的 问 
问题 ，@@ 对 于 所 建立 的 定 解 问 题 ， 利 用 



































特征 《如 地 下 水 中 溶质 的 浓度 、 地 下 水 
《包括 孔 除 介质 、 裂 际 介 质 、 溶 际 介 质 等 ) 运 移 和 转化 所 遵循 的 物理 
究 在 地 下 水 及 其 溶质 运 移 和 转化 规律 的 定量 描述 中 所 涉及 
意义 及 其 与 介质 、 流 体 及 其 外 界 等 因素 
特征 的 变化 所 引起 的 流体 性 质 或 介质 性 质 
的 变化 规律 ， 如 溶质 的 结晶 溶 解 、 吸 附 解吸 、 燕 发 冻结 、 介 质 压 缩 、 孔 隙 度 或 导 水 性 的 变化 、 地 
面 沉 降 规 律 等 ， 包 提出 地 下 水 以 及 地 下 水 的 物理 特征 在 多 孔 介 质 中 运动 所 满足 
水 温 等 待 求 变量 所 遵守 的 数学 物理 方程 ， 然 后 根据 需要 找 






































的 数学 模型 ， 首 先 






































边界 条 件 和 起 始 条 件 ， 有 时 还 需要 确 








有 定 不 
题 得 到 了 较 好 的 回答 ， 


司 待 求 未 知 量 之 间 




















解 ， 也 就 得 到 了 竺 求 未 知 函 数 的 时 空 分 布 ， 求 解 方法 主要 包括 解析 方法 、4 
































法 等 。 原 则 上 对 于 简单 的 问题 可 以 采 





























书 以 数值 解 和 随机 模型 为 重点 ， 兼 顾 





























些 简 单 可 用 的 解析 解 。 














解析 解 ， 而 对 于 复杂 的 问题 就 必须 利 





























司 方法 得 到 问题 的 











萄 理 模拟 方法 、 数 值 方 
用 数值 方法 求解 。 本 














法 国 水 力 工程 师 达 西 (Henry Darcy) 在 1856 年 通过 实验 得 出 了 水 在 孔 除 介质 中 渗透 的 定律 ， 
即 达 西 定律 。 达 西 定律 与 欧姆 定律 和 热传导 定律 在 数学 上 具有 相同 的 形式 ， 在 物理 概念 上 描述 了 



















































































的 透水 性 质 





通 量 与 势能 之 间 的 关系 ， 正 是 这 种 基本 运动 规 得 
动 莫 定 了 基础 。 达 西 定律 指出 了 地 下 水 渗透 通 量 与 地 下 水 水 头 梯 度 成 正比 ， 
渗透 系数 ， 其 重要 贡献 是 将 地 下 水 水 流通 量 与 地 下 水 水 头 相 联系 ， 这 样 可 以 将 已 









































经 成 熟 的 研究 流体 力学 的 方法 和 成 果 用 于 和 


的 论著 ， 读 者 可 参考 薛 定 廖 (1982), 








为 基础 ， 裴 布依 推导 出 了 不 同类 型 的 地 下 水 单 向 及 
在 稳定 状态 下 的 运动 特征 ， 得 到 了 广泛 的 应 用 ( 卡 明 斯 基 ，1955; 





1977). RAKARE, 对 当时 地 
用 价值 ， 









































Bear 























下 水 水 力学 的 发 展 起 了 重要 的 作用 ， 











的 相似 性 ， 为 以 后 利用 电 模 拟 方法 研究 地 下 水 运 
例 系数 为 介质 固有 





究 地 下 水 运动 。 关 于 流体 在 多 孔 介 质 中 运动 基本 理论 
(1972, 1990), BFE (1986) 等 著作 。 以 达 西 定律 
F 面 径 向 稳定 流 公 式 。 这 些 公 式 描绘 了 地 下 水 
北京 地 质 学 院 ，1961; 施 普 德 ， 
直到 今天 仍 有 一 定 的 实 

















目前 大 量 利用 地 下 水 稳定 抽水 试验 求解 含水 层 参数 的 方法 仍然 采 月 














法 。 玫 布依 公式 出 现 后 的 很 长 一 段 时 间 ， 地 下 水 水 力学 昌 有 一 定 程 度 的 发 展 ， 但 总 体 没 有 超出 稳 
定 流 理论 的 范围 。 随 着 地 下 水 开发 利用 的 持续 ， 以 1935 年 发 表 的 泰 斯 公式 为 代表 ,地 下 水 非 稳定 
































L 
流 理论 得 到 了 长 足 发 展 ， 并 在 生产 实践 
稳定 流 发 展 的 历史 ， 编 译 了 在 非 稳定 流 发 展 过 程 中 具有 




































































稳定 理论 的 发 展 提供 了 最 基础 和 最 完整 的 文献 资料 。20 世纪 70 年 代 开 始 ， 























在 我 国 得 到 快速 发 展 ， 一 些 数学 家 和 水 文 地 质 学 家 密切 合作 ， 形 成 了 具有 我 


















































定 流 运动 的 理论 体系 ， 出 版 了 一 系列 具有 代表 性 的 论著 〔 杨 天 行 等 ，1980， 张 万 柑 ，1983; MA 
论 的 论著 中 ， 学 者 主要 探讨 的 是 
井 的 非 稳定 渗流 问题 ， 在 地 下 水 动力 学 的 教材 中 ， 关 流 的 计算 和 求 参 是 其 主要 的 














希 ，1983)。 地 下 水 的 开采 主要 以 管 




















AE, 在 地 下 水 非 稳 定 流 理 























地 下 水 稳定 流 计算 方 

















FP 广泛 应 用 。 张 宏 仁 (1975, 1992) 详细 研讨 了 地 下 水 非 
里 程 碑 意 义 的 论文 ， 为 我 们 了 解 地 下 水 非 
地 下 水 非 稳定 流 理 论 
特色 的 地 下 水 非 稳 















































究 内 容 。 而 在 





与 地 下 水 运动 有 关 的 农田 水 利 领域 ， 地 下 水 位 的 控制 、 盐 碱 地 的 治理 主要 以 排水 沟 为 主 ， 需 要 利 





























用 地 下 水 运动 的 理论 确定 排水 沟 间 距 和 排水 沟 深 度 〈 张 蔚 柑 ，1983 )。 因 
下 水 运动 的 理论 和 计算 是 本 书 涉及 的 主要 内 容 之 一 。 
































从 计算 方法 的 角度 来 看 ， 在 高 速 计算 机 出 现 之 前 ， 解 析 方 法 和 物理 














学 物理 问题 的 主要 方法 。 
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此 ， 井 流 和 沟渠 影响 下 地 




















模拟 方法 是 求解 地 下 水 数 





在 20 世纪 50 年 代 以 前 ， 求 解 地 下 水 运动 问题 以 解析 方法 为 主 ， 它 通过 数学 分 析 手 段 (包括 





变量 代 换 、 分 离 变 量 、 保 角 变 换 、 积 分 变换 等 ) 得 到 各 种 理想 化 条 件 下 水 流 运动 的 解析 解 。 解 析 















































20 世纪 50~70 年 

















解 在 理论 上 和 形式 上 都 很 完美 ， 通 过 对 解析 解 的 分 析 ， 可 以 从 物理 机 理 上 深入 理解 地 下 水 的 运动 
过 程 与 特征 。 特别 重要 的 是 , 地 下 水 运动 的 解析 解 为 求 取水 文 地 质 参数 提供 了 简洁 的 工具 。 但是， 
由 于 数学 工具 的 局 限 性 ， 只 有 在 比较 简 
对 于 非 均 质问 题 、 非 线性 问题 和 区 域 较为 复杂 的 问题 ， 就 很 难得 出 解析 解 。 有 的 时 候 ， 即 便 是 可 
以 得 出 解析 解 ， 但 由 于 解 的 形式 太 过 繁杂 而 难以 在 实际 工作 中 应 用 。 正 是 解析 方法 的 这 一 缺点 限 
制 了 它 的 推广 和 应 用 。 






















































































单 的 条 件 下 才 有 可 能 得 到 解析 解 ， 条 件 稍 一 复杂 ， 特 别 是 





































































































只 初期 ， 可 求解 复杂 地 下 水 运动 规律 的 电 模拟 方法 得 到 深入 研究 和 广泛 应 用 。 























这 种 方法 根据 地 下 水 运动 的 达 西 定律 与 电流 运动 的 欧姆 定律 的 相似 性 以 及 对 地 下 水 流质 量 守恒 方 


程 的 有 限 差 分 近似 ， 

































































可 以 利用 介质 的 电阻 和 电容 模拟 含水 层 的 导 水 性 和 储 水 性 ， 通 过 测量 电网 络 





























系统 的 电流 和 电压 ， 





得 到 相应 地 下 水 系统 的 渗透 速度 和 水 头 分 布 ， 为 非 均 质 、 各 向 异性 、 不 规则 











的 几何 形状 、 多 层 结 构 含 水 层 及 复杂 的 人 工 干 扰 条 件 下 地 下 水 运动 的 模拟 提供 了 有 力 的 工具 。 用 
E 阻 网 络 模拟 稳定 流 的 模型 在 20 世纪 40 年 代 末 期 就 出 现 了 ,而 模拟 非 稳定 流 的 电阻 -电容 网 络 是 














50 年 代 发 展 起 来 的 ， 























南京 水 利 科 学 研究 所 对 电网 络 模型 进行 了 详细 的 研究 , 武汉 水 利 电力 学 院 建立 了 电阻 网 络 和 电阻 
包容 网 络 , 河北 地 质 学 院 使 用 电阻 -电容 网 络 解决 了 天 津 大 化 供水 和 邯 邢 某 矿 区 地 下 水 疏 干 条 件 下 


















































到 60 年 代 初 期 ， 它 已 成 为 求解 大 范围 含水 层 中 地 下 水 流 问 题 的 有 力 工 具 。 























































































































的 地 下 水 系统 的 模拟 。 电 模拟 方法 的 主要 缺点 是 网 络 固定 ， 通 用 性 较 差 ， 难 以 处 理 潜 水 问题 ， 而 
且 只 能 用 于 地 下 水 流 的 模拟 ， 不 能 用 于 水 质 和 其 他 方面 的 模拟 《和 孙 讷 正 ，1981) 。70 年 代 以 后 ， 






















































































于 计算 机 的 快速 发 展 , 求解 地 下 水 运动 问题 的 数值 方法 得 到 快速 发 展 , 不 断 提 出 各 种 求解 方法 ， 
发 出 大 量 通用 软件 。 由 于 数值 模拟 方法 的 便利 性 和 通用 性 ， 几 乎 可 以 替代 电网 络 模型 而 成 为 解 

































































决 地 下 水 运 移 模拟 的 主要 方法 。20 世纪 80 年 代 后 ， 电 模拟 模型 的 研究 和 发 展 受 到 很 大 的 限制 ， 



































已 逐步 退出 历史 舞台 。 因 此 ， 本 书 中 未 对 地 下 水 运动 的 电 模 拟 模型 进行 介绍 。 























我 国 地 下 水 数值 模拟 的 研究 始 于 20 世纪 70 年 代 ， 特 别 是 水 文 地 质 学 家 与 数学 家 合作 ， 从 理 



































论 研 究 、 数 值 方法 、 






































实际 应 用 等 不 同 层面 开展 不 同类 型 的 协作 研究 ， 经 过 几 十 年 的 不 懈 努 力 ， 数 






































值 模拟 方法 得 到 广泛 的 应 用 ， 已 成 为 目前 研究 地 下 水 运 移 问题 的 主要 工具 和 手段 。 我 国 科 学 家 在 












































数值 理论 和 数值 方法 方面 的 研究 基本 与 国际 前 沿 研究 同步 ， 利 用 有 限 差分 法 、 有 限 元 法 、 边 界 元 





















































法 、 有 限 解析 法 、 有 限 体 积 法 、 特 征 线 法 等 解决 地 下 水 渗流 和 溶质 运 移 问题 ， 各 研究 单位 和 高 等 















































学 校 编制 了 大 量 的 地 下 水 数值 计算 的 应 用 程序 ， 撰写 了 多 部 专车 和 教材 CES READ EZ, 1980; 
PATE, 1981; MAIE, 1989; 陈 尝 希 和 唐 仲 华 ，1989; 薛 秃 群 和 谢 春 红 ，2007)， 对 地 下 水 模拟 


















































的 推广 和 应 用 起 到 重要 作用 。 数 值 模拟 方法 也 是 解决 实际 工程 问题 的 主要 技术 手段 ， 在 地 下 水 资 
源 评 价 、 地 下 水 污染 、 地 面 沉 降 、 海 水 入 侵 、 非 饱和 带 水 分 和 盐分 的 运 移 、 地 热 分 析 和 地 下 储 能 、 



















































































渠道 渗 漏 、 地 下 水 管理 等 方面 得 到 广泛 的 应 用 。 尽 管 我 们 在 实际 应 用 方面 取得 了 显著 的 成 果 ， 但 



































是 我 国 的 研究 主要 是 以 跟踪 国际 前 沿 研究 为 主 ， 自 主创 新 不 是。 在 理论 研究 方面 和 商业 软件 开发 
方面 与 国外 相 比 明显 落后 ， 特 别 是 国际 上 广泛 应 用 的 地 下 水 数值 模拟 程序 和 商业 应 用 软件 ， 很 难 

















随 着 数值 解 和 通 











看 到 有 中 国学 者 开发 研制 的 产品 。 







































































用 模型 的 广泛 应 用 ， 在 解决 具体 问题 时 ， 人 们 关注 的 重点 已 不 是 如 何 得 到 问 

















题 的 解 ， 而 是 如 何 怪 





























LE 解 地 下 水 运动 的 规律 和 条 件 ， 更 为 精确 合理 地 提出 和 建立 物理 问题 的 数学 模 


























型 ， 从 而 进一步 提高 分 析 地 下 水 运动 的 精度 和 深度 。 


国内 非 饱和 水 分 运动 ( 

















土壤 水 分 运动 ) 的 和 








zE 


FA DSF 






































WERE. JAM 








与 介质 的 性 质 有 关 ， 而 且 与 十 
间 变 异性 ， 导 致 预测 结果 上 共有 较 大 的 变异 性 ; 
以 测量 的 蒸腾 燕 发 ， 给 土壤 水 分 的 精 有 














影响 和 表层 难 








向 多 学 科 的 交叉 ， 如 水 、 热 、 
连续 体 中 的 水 热 运 移 ， 土 壤 水 分 运动 
土壤 水 分 参数 确定 及 空间 变异 性 等 。 
随机 模拟 、 动 量 分 析 方 法 等 都 得 
如 用 于 水 资源 评价 、 确 定 土壤 水 分 与 作物 产量 的 关系 、 污 水 的 处 理 与 利用 、 
店 的 水 力学 特征 参数 是 研究 和 分 析 土 壤 水 分 运动 的 基础 。 




















理论 、 








JEA E) 

















A x 

















究 起 步 较 晚 。 
灌溉 需 水 、 农 田 耗 水 密切 相关 ， 农 业 院 校 以 及 与 农田 水 利 有 关 昌 
BON HNL GKINBRSE, 1981; 雷 
地 下 水 补给 的 主要 途径， 也 是 地 
FEY 


1988; ET, 1986; 
下 水 污染 的 入 口 ， 近 年 来 对 非 名 
EERE: 水 分 运动 方程 的 非 线 怕 














TK ET ER 


! 于 非 饱和 水 分 运动 与 作物 生长 、 


的 学 科 对 于 非 饱和 水 分 运动 的 下 
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九 








1996)。 非 饱和 带 是 浅 层 









































Ei 


@4 


























的 随机 理论 等 。 土 壤 水 运动 机 弄 












































到 了 长 足 的 发 展 。 同 时 ， 土 











A ir A 


REKE CRAG) 有 关 ;， 包 非 饱和 水 分 传 


和 模拟 带 来 很 大 的 挑战 。 
盐 、 养 分 的 耦合 运 移 ， 冻 结 土壤 中 水 分 的 运 移 ， 土 


究 已 引起 不 同 领域 学 者 
E， 非 饱和 水 分 传导 度 不 仅 
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Her 
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LA 高 度 的 空 


Ta 





包 和 带 水 分 运动 活跃 ， 特 别 是 由 


X 








于 植物 生长 的 





ETT 














HU 




















， 土 壤 水 研究 走 





壤 一 植物 一 大 气 

















土壤 水 模拟 的 数值 方法 除 常用 的 解析 沪 














研究 也 更 加 








法 ` 


BL 





深入 ， 如 优先 流 、 











值 法 外 ， 边 界 层 























HEAKA 


Fi 
































的 应 
地 下 水 污染 防护 等 。 
非 饱 和 土壤 水 分 传导 度 的 





j 也 更 加 广泛 ， 








测定 方法 有 直接 方法 〈 包 括 实 验 室 方法 、 田 间 方 法 等 ) 和 间接 方法 〈 包 括 土壤 转换 函数 方法 、 分 





形 方法 、 数 值 反 演 方 法 和 
分 传导 度 空 间 变 异性 的 
。 参 数 的 空 | 


























ee 
T 














经 验 公式 法 等 ) ， 各 种 方法 都 
述 方法 则 有 地 质 统计 学 理论 、 
变异 是 一 个 十 分 复杂 的 问题 ， 特 别 是 目前 尚 缺 乏 区 域 上 大 量 的 实际 测量 资料 ， 
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开展 大 量 的 基础 
各 种 不 同性 质 的 


性 


























究 工 作 。 
溶质 在 多 孔 介 质 





























转化 作用 所 引起 。 对 流 作 








] 是 指 溶质 像 刚 



































标定 理 














论 、 随 机 到 









































的 水 动力 弥散 作 





Jeff, I 





TOSK BRE EAA 














的 对 流 作 用 而 表现 出 的 分 散 现 象 ， 溶 质 的 各 种 转化 作 
化 还 原 、 挥 发 浓缩 、 放 射 性 误 变 、 酸 碱 作 用 、 微 生物 分 解 和 作物 吸收 等 。 






































散 的 尺度 效应 等 。 因 








各 种 含水 介质 的 存在 使 得 地 下 水 及 溶质 局 
和 模型 都 是 在 一 定 的 简化 条 们 











E 其 间 的 运动 很 复杂 ， 



































EL FLIP Jit! 
的 迁移 和 扩散 ， 其 相对 于 溶质 
包括 吸附 解吸 、 化 合 分 解 、 沉 这 溶解 、 氧 




















k 有 各 自 的 优点 和 不 足 。 而 非 饱 和 土壤 水 
E 论 、 分 形 理论 和 统计 方 





运 移 和 扩散 主要 是 由 溶质 的 对 流 、 水 动力 弥散 和 溶质 各 种 
体 一 样 由 地 下 水 平均 流速 携带 如 


ESTEE BR! 











ie; AM 








目前 与 地 下 水 污染 有 关 的 理论 
F 下 建立 起 来 的 ， 如 忽略 各 种 溶质 间 的 复杂 化 学 反应 、 忽 略 或 简化 弥 
此 ， 现 有 的 地 下 水 溶质 运 移 和 转化 理论 及 模型 还 存在 较 多 未 解决 的 问题 : 如 








溶质 在 地 下 水 中 运动 的 机 理 、 








式 和 宏观 弥散 系数 的 影响 因 
用 于 


较 好 的 分 析 结 果 ， 但 应 


AS 














实验 研究 ， 来 检验 传统 





质 运 移 的 模型 ， 为 模型 的 实 


的 对 流 - 弥 散 方 程 、 























存在 ， 也 可 能 在 不 同 的 组 分 之 











间 进 行 化 学 作 











地 下 水 污染 的 主要 元 素 2 
ELAS BLA 























易 吸 附 并 易于 挥发 ， 





一 ， 氮 在 运 移 过 程 中 常 以 铵 态 氮 、 丰 
同时 发 生 硝化 作用 而 转化 为 硝 态 氮 ， 硝 态 氮 不 易 吸 附 ， 可 通过 反 硝 
作用 转化 为 所 气 而 排放 ， 有 机 氮 和 无 机 氟 之 间 无 时 无 刻 不 发 生 着 相互 转化 ， 这 种 多 形态 、 多 组 
闻 的 转化 作用 使 得 对 深 

















质 运 移 的 





























述 多 孔 介 质 ， 




















移 过 程 的 关键 。 目 前 大 都 采 月 
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水 动力 弥散 “尺度 效应 ”的 存在 原 


区 域 尺度 时 ， 往 往 预 测 误差 较 大 ， 因 








素 等 理论 问题 ; 对 流 - 弥 散 模 型 对 实验 室 尺度 的 溶质 运 移 模 拟 尚 可 得 





因 、 宏 观 对 流 -弥散 方程 的 表达 方 
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ead ris BL A EY 
可 动 水 体 -不 动 水 体 模型 、 随 机 模型 等 各 种 各 样 描述 溶 
际 应 用 黄 定 基础 ， 溶 质 在 多 孔 介 质 中 运 移 可 能 以 各 种 不 同 的 化 学 形态 
]， 使 得 对 溶质 运 移 过 程 的 描述 更 为 复杂 ; 


精密 的 











列 如 氨 素 


























述 面临 较 大 的 挑战 。 
溶质 运 移 的 最 重要 的 参数 为 水 动力 弥散 系数 ， 弥 散 系 数 的 确 
室内 试验 、 野 外 示 踪 试验 和 经 验 估算 等 方法 确 
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定 是 分 析 溶 质 运 


定 弥散 系数 。 室 内 试 











验 结果 与 野外 实际 结果 往往 相差 儿 个 数量 级 ， 而 野外 试验 费用 昂贵 、 范 围 较 小 ， 难 以 真实 地 反映 





























地 下 水 运动 方程 为 标准 的 
中 溶质 运 移 的 对 流 - 弥 散 方 程 ， 









































研究 区 域 的 地 质 参 数 变 化 情况 。 因 此 ， 溶 质 运 移 参数 测定 技术 、 可 靠 度 、 空 间 变 异性 、 尺 度 效应 、 
尺度 提升 等 科学 和 技术 问题 有 待 于 进一步 探索 。 























抛物 型 偏 微 分 方程 ， 有 比较 成 功 的 数值 求解 方法 。 而 描述 多 孔 介 质 
根据 弥散 系数 与 地 下 水 流速 的 不 同 , 具有 双 曲 型 或 抛物 型 方程 的 性 

































































质 ， 和 常用 的 数值 方法 易 出 现 数值 弥散 和 过 量 等 数值 现象 ， 求 解 上 具有 较 大 困难 。 




































































由 于 天 然 土壤 和 含水 层 沉 积 过 程 的 随机 性 ， 仿 水 层 的 水 文 地 质 特 征 以 及 士 壤 的 结构 、 构 造 和 
矿物 组 成 等 土壤 特性 具有 明显 的 空间 变异 性 。 

















此 而 引起 的 天 然 地 质 体 的 非 均匀 性 可 在 各 种 不 同 





























尺度 上 反映 出 来 。 在 采取 的 土 样 中 ， 可 以 观测 到 土 粒 孔 隐 大 小 及 团 粒 结构 的 差异 ;在 大 的 区 域 含 














水 层 系 统 中 ， 可 以 观测 到 不 同 














含水 层 间 以 及 同一 含水 层 的 不 同 地 域 间 的 变异 性 。 对 某 一 特定 的 含 




















水 层 而 言 ， 其 空间 任 一 点 含水 层 性 质 是 确定 的 ， 如 果 我 们 得 到 了 空间 上 每 一 点 的 测量 数据 ， 那 么 























含水 层 性 质 的 空间 分 布 就 是 完 











全 确定 的 。 但 在 实际 中 ， 我 们 不 可 能 得 到 空间 每 一 点 的 资料 ， 所 得 











到 的 仅 是 其 中 一 个 样本 。 在 含水 介质 空间 变异 性 的 影响 下 ， 地 下 水 运动 也 具有 相应 的 不 确定 性 和 

















空间 分 布 不 规则 的 特性 。 可 见 




















， 应 用 确定 性 方法 处 理 非 确定 的 地 下 水 运动 问题 具有 很 大 的 局 限 ， 



































必须 探讨 新 的 理论 和 方法 来 厂 











究 此 问题 。 














运用 随机 模型 模拟 多 孔 介 质 中 地 下 水 流 及 污染 物 的 运 移 方法 在 国外 发 展 迅速 (Dagan, 1989; 





Gelhar, 1992; 杨 金 忠 等 ，2000; Zhang, 2002) 。 可 以 预料 ， 通 过 介质 分 布 的 随机 特征 ， 可 以 得 至 


地 下 水 水 头 分 布 的 随机 特征 。 
能 描述 溶质 在 大 区 域 范 围 内 的 











is, 
































试验 研究 表明 ， 溶 质 在 小 尺度 范围 运 移 所 确定 的 方程 和 弥散 系数 不 
运动 特征 和 规律 ， 在 野外 大 区 域 所 求 得 的 弥散 度 值 在 10"-10?m 量 级 


















































范围 内 ， 弥 散 度 随 着 区 域 尺 度 的 增 大 而 增加 。 控 制 大 区 域 溶 质 运 移 不 确定 性 的 机 理 在 于 宏观 地 下 
水 流速 的 不 均匀 性 ， 而 地 下 水 流速 度 的 不 均匀 性 主要 起 源 于 储 水 介质 沉积 特征 和 水 力 特征 的 空间 
变异 性 ， 这 些 影 响 区 域 溶质 运 移 的 基本 特征 在 室内 实验 中 是 反映 不 出 来 的 。 正 如 研究 水 动力 弥散 











时 分 子 扩散 可 以 忽略 一 样 ， 小 
微观 的 水 动力 弥散 理论 不 能 用 
能 具有 不 确定 性 和 随机 性 ， 因 

























































































范围 测 得 的 弥散 度 对 大 区 域 溶质 的 分 散 过 程 可 以 忽略 不 计 。 因 而 ， 
于 安 观 的 研究 。 另 外 ， 边 界 条 件 、 起 始 条 件 、 溶 质 转化 参数 等 都 可 
此 ， 描 述 地 下 水 和 溶质 运 移 的 微分 方程 变 为 随机 微分 方程 ， 得 到 的 




















定 解 问题 变 为 随机 定 解 问题 。 


























求解 随机 定 解 问题 的 困难 之 一 是 计算 工作 量 很 大 ， 发 展 新 的 数值 方 
























































法 和 模型 解决 随机 定 解 问题 是 


























前 研究 的 重要 内 容 。 近 二 十 年 来 ， 由 于 一 些 国 家 对 高 放射 性 核 废 





























料 进行 地 质 处 置 的 关注 ， 部 分 
要 突破 。 但 地 下 水 运动 随机 理 
在 实际 应 用 中 还 有 其 他 大 
















































































学 者 对 基 岩 裂隙 介质 地 下 水 流 及 溶质 运 移 模 型 进行 研究 ， 取 得 了 重 
论 研究 用 于 解决 实际 问题 的 、 特 别 是 成 功 解决 的 还 很 少 。 
量 与 地 下 水 运动 密切 相关 的 模型 ， 如 地 下 水 中 的 热流 运动 模型 、 裂 





























隐 介 质 中 的 水 分 运 移 模型 、 地 面 沉积 模型 、 旭 坝 渗 流 模型 等 ， 由 于 篇 幅 押 上限， 本 书 未 作 介绍 。 这 























些 模 型 构建 所 采用 的 基本 理论 
了 求解 这 些 模型 的 基础 ， 有 兴 

































































、 研 究 思路 和 数学 方法 与 本 书 所 介绍 的 模型 基本 相同 ， 本 书 仅 给 出 
趣 深入 了 解 以 上 模型 的 读者 可 阅读 其 他 相应 专著 。 








第 一 章 ” 地 下 水 运动 的 基础 理论 


第 一 节 地 下 水 运动 的 基本 概念 


= 渗流 的 概念 


地 下 水 科学 首先 要 研究 地 下 水 在 岩 土 多 孔 介质 中 的 运动 规律 。 

多 孔 介 质 由 固体 和 空隙 两 部 分 组 成 ， 水 只 能 在 介质 的 空隙 中 流动 。 由 于 固体 边界 的 几何 形状 
较为 复杂 ， 导 致 空隙 中 地 下 水 运动 要 素 的 分 布 变化 无 常 ， 要 想得到 其 中 任 一 点 《或 微观 水 平 上 ) 
的 地 下 水 运动 规律 是 极其 困难 的 ， 也 是 不 现实 和 没有 必要 的 。 

我 们 的 目的 是 避 开 从 微观 的 角度 去 直接 研究 单个 地 下 水 质点 的 运动 特征 ， 转 而 从 宏观 水 平 上 
考察 地 下 水 在 多 孔 介 质 中 的 平均 运动 规律 ， 把 实际 上 并 不 处 处 连续 的 水 流 看 成 连续 水 流 ， 使 多 孔 
介质 空间 内 任 一 点 的 物理 量 都 能 用 坐标 的 连续 函数 来 描述 ， 从 而 可 以 用 连续 函数 理论 研究 复杂 的 
地 下 水 流 问 题 。 为 此 ， 引 入 一 个 假想 的 水 流 代替 真实 的 地 下 水 流 。 这 种 假想 水 流 具 有 以 下 特征 : 
充满 了 多 和 孔 介 质 的 全 部 空间 (包括 空 队 和 固体 部 分 ); 在 任 一 点 所 受 的 阻力 与 实际 水 流 在 空 阶 中 所 
受 的 阻力 相同 ; 任 一 点 的 压力 《或 水 头 ) 和 流速 分 别 等 于 实际 水 流 在 该 点 周围 一 个 小 范围 内 的 平 
HEJ GRKA) 和 流速 ， 称 这 种 假想 水 流 为 渗透 水 流 ， 简 称 渗流 。 假 想 水 流 所 占据 的 空间 区 域 
称 为 渗流 区 或 渗流 场 ， 是 包括 空 除 和 固体 颗粒 在 内 的 全 部 区 域 。 

为 了 实现 这 种 假想 ， 需 要 引入 “典型 单元 体 〈 积 )”(Representative Elementary Volume, REV) 
的 概念 ， 对 多 孔 介 质 空间 中 任 一 点 上 描述 宏观 运动 的 各 物理 量 ( 如 流速 v、 压 强 p、 水 头 A FLR 
率 n 等 ) 作出 定义 。 以 孔隙 率 n AH, 假设 P 是 多 孔 介质 中 的 一 个 数学 点 (该 点 可 以 位 于 空 际 空 
则 里 ， 也 可 位 于 骨架 颗粒 内 )， 以 了 为 中 心 ， 任 取 一 体积 万 ， 以 矿 内 所 包含 的 孔 除 率 的 平均 值 n 
作为 P 点 的 宏观 (平均 ) 孔隙 率 值 。 按 孔隙 率 的 定义 ， 有 
















































































































































































































































































































































































nea (1.1.1) 








AP: (了 ;是 Vi PHIFER AR 

当 所 取 的 体积 Vi AKAD ASAI, IURE ;的 值 可 能 发 生变 化 。 若 以 P 点 为 中 心 取 一 系列 不 同 大 
小 的 体积 V; (二 1,2,….,N)， 可 相应 得 到 一 系列 的 孔隙 率 n; (二 1,2,…,N)， 作 ni 与 万 的 关系 曲线 ， 如 
图 1.1 所 示 。 由 图 可 见 ， 当 矿 由 充分 大 逐步 缩小 到 己 点 的 过 程 中 ， 不 论 多 孔 介质 是 均 质 的 还 是 非 
均 质 的 ， 相 应 的 孔 辽 率 廊 都 有 一 个 实际 上 可 视 为 常数 的 区 间 ， 如 图 中 [Paa， Vwax] 区 间 。 当 Vi <Vinin 
时 ，n; 值 呈现 出 很 大 的 波动 ， 这 种 波动 是 因为 矿 过 小 时 ， 其 中 包含 的 颗粒 与 孔 隐 相对 很 少 ， 以 至 
在 这 个 很 小 的 范围 内 ， 它 们 的 随机 分 布 的 茶 些 不 规律 性 明显 表现 出 来 。 当 瑟 小 到 接近 于 单个 孔 院 
或 颗粒 大 小 时 ， 这 种 波动 就 会 更 大 。 当 PP 点 位 于 固体 颗粒 中 心 ， 且 万 上 只 取 小 于 或 等 于 颗粒 的 体积 
时 ， 则 孔隙 率 n;= 0; 当 P 点 位 于 孔 孙 中心， H 万 只 取 小 于 或 等 于 孔 际 的 体积 时 ， 则 孔隙 率 n= 1。 
显然 当 V <V nin 的 情况 不 能 反映 多 和 孔 介质 中 物理 量 的 连续 性 。 当 万 >Vinax 时 ， 非 均匀 介质 中 的 n 
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由 会 明显 偏离 [Viwin ,Viwax] 区 间 内 的 n REAK RAD 而 均匀 介质 中 仍 保持 不 变 。 由 上 
述 分 析 可 知 ， 合 适 的 体积 大 小 应 该 位 于 [Vin, Vivax] 区 间 内 ， 当 态 趋 于 这 一 体积 时 ， 相 应 的 孔隙 率 
趋 于 某 一 平均 值 n”， 称 该 体积 为 “典型 单元 体积 )” WA Vo Vmin Vo< Vma) XA Vo Wez LA 
P 点 为 中 心 应 选取 的 适当 的 体积 大 小 ， 它 与 单个 孔隙 、 单 个 颗粒 及 流体 质点 相 比 是 充分 大 ， 而 与 
多 孔 介质 所 占据 的 整个 空间 区 域 相 比 则 是 充分 小 , 也 可 把 元 称 为 在 数学 点 PP 处 多 孔 介 质 的 物理 点 
或 物质 点 ， 并 将 包含 在 甩 中 的 所 有 流体 质点 与 固体 颗粒 的 总 体 ， 称 为 多 孔 介质 质点 。 多 孔 连 续 介 
质 就 是 由 这 些 连续 分 布 的 多 孔 介质 质点 组 成 的 。 
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图 1.1 孔隙 率 及 典型 单元 体 的 定义 



































基于 以 上 分 析 ， 可 以 利用 “典型 单元 体 ( 积 )” 志 来 定义 任 一 点 P 的 孔 际 率 n(P)， 即 














y, 
n(P)= lim z> (1.1.2) 
zt 
六 
P)= 1.1.3 
n(P) 7 (1.1.3) 














式 中 : 6, 是 典型 单元 体 ( 积 ) Vo FE FLBRAAR 

上 述 定 义 的 孔 际 紊 是 在 一 定 体 积 范 围 内 取 平 均值 ， 属 于 体 ( 积 ) PLURK: 也 可 以 在 面积 上 或 
线 上 取 平 均值 ， 称 面孔 际 率 或 线 筷 际 率 ， 即 

Ao, v 
n(P)= T 和 n(P)= i (1.1.4) 

式 中 : Ao All 4o, 分 别 是 典型 单元 面积 (Representative Elementary Area, REA) 和 其 中 的 孔 际 面积 ; 
Zo 和 Zo 分 别 是 典型 线 元 (Representative Elementary Line, REL) 的 长 度 和 其 中 的 孔隙 长 度 。 
用 同样 的 方法 ，P 点 的 其 他 物理 量 都 可 以 通过 在 典型 单元 体内 取 平 均值 而 获得 。 这 样 ， 通 过 
典型 单元 体 就 能 以 假想 的 连续 体 代 替 实 际 的 多 孔 介 质 。 










































































































































































述 渗流 场 运动 特征 的 各 物理 量 〈 水 头 、 水 压 、 流 速 等 ) 称 为 运动 要 素 。 
































(一 ) 孔 〈 空 ) 际 平 均 流 速 (地 下 水 实际 流速 ) 和 渗透 流速 〈 达 西 流速 ) 
利用 典型 单元 体 的 概念 ， 可 将 真实 的 地 下 水 质点 流速 矢量 转化 为 多 孔 介质 连续 体 上 的 流速 矢 

































































量 。 
在 前 面 渗流 概念 的 基础 上 ， 可 将 空 除 中 地 下 水 质点 流速 矢量 w' 在 整个 典型 单元 体 Vo (包括 空 
附和 固体 部 分 ) 上 取 平 均值 ， 即 
1 1 
v(P)=—| wdV =—| u'dV 1.1.5 
( ) Vi I. ¥ V I, ¥ ( ) 











PK v(P) 为 多 孔 介 质 连 续 体 中 尸 点 的 渗流 速度 矢量 , 也 称 达 西 流速 矢量 。 由 于 通过 固体 的 w=0， 
故 式 (1.1.5) 中 的 第 二 个 等 式 也 是 成 立 的。 渗流 的 过 水 断面 是 包括 固体 颗粒 在 内 的 多 孔 介质 连续 体 
《而 实际 的 地 下 水 流 只 是 在 空 除 中 流动 )， 因 此 ,渗透 流速 是 个 假想 的 流速 ， 利 用 它 可 以 方便 地 计 
算 通过 某 一 过 水 断面 的 流量 O， 即 CO= v4， 其 中 4 是 多 孔 介 质 连 续 体 的 过 水 断面 面积 〈 包 括 空隙 
和 固体 部 分 )， 这 在 连续 体内 取 值 十 分 方便 。 

若 将 空隙 中 地 下 水 质点 流速 矢量 w' 在 典型 单元 体 的 空 际 部 分 V0, 中 取 平 均值 ， 即 




























































































u(P)=—f u' dV, (1.1.6) 
Ov g 








BK w(CP) 为 多 孔 介 质 连续 体 中 己 点 的 孔隙 平均 流动 速度 ， 也 称 为 地 下 水 实际 流速 ， 在 地 下 水 溶 
质 运 移 问 题 研究 中 使 用 比较 方便 。 
对 比 式 (1.1.5) 和 (1.1.6) 可 以 看 出 ， 地 下 水 实际 流速 u 与 渗透 流速 v 之 间 存 在 下 列 关 系 : 




















y 
v=—“u=nu (1.1.7) 

V 
引进 渗透 流速 的 概念 后 ， 渗 流 场 内 地 下 水 流 的 实际 流 线 〈 图 1.2) 就 可 以 用 以 渗流 速度 为 基 























础 的 虚构 流 线 来 表示 (图 1.3)。 垂直 于 所 有 流 线 的 断面 AB 称 为 渗流 断面 《过 水 断面 )。 渗 流 断 面 
可 以 是 平面 也 可 以 是 曲面 。 单 位 时 间 内 通过 渗流 断面 的 地 下 水 体积 称 为 渗透 流量 。 

根据 渗透 流速 方向 与 空间 坐标 轴 的 关系 ， 可 以 把 地 下 水 流 分 为 一 维 运动 、 二 维 运 动 和 三 维 运 
动 。 只 沿 一 个 坐标 轴 方 向 有 水 流 运动 ， 其 余 坐 标 轴 方 向 的 分 速度 为 零 的 运动 称 为 地 下 水 的 一 维 运 
Bs 治 两 个 坐标 轴 方 向 有 分 速度 ， 仅 在 一 个 坐标 轴 方 向 的 分 速度 为 零 ， 这 类 运动 称 为 地 下 水 的 二 
维 运动 ; 沿 三 个 坐标 轴 方 向 都 有 分 速度 的 地 下 水 流 运动 称 为 三 维 运动 。 

































































图 1.2 地 下 水 实际 流 线 图 1.3 ”基于 渗透 流速 的 流 线 


(=) 地 下 水 水 头 
P ARIKE AKA OYE A 
1 
H(P)=—|[ Hav 1.1.8 
Cae es (1.1.8) 





WAKA PRT AAS, Bia ME AA K LEAR Ae. Hae Alay 
能 三 者 的 总 和 ， 可 用 水 柱 高 度 来 表示 ， 即 



































2 
Heri ye (1.1.9) 
y 2g 


式 中 ， 右 端 第 一 项 z 为 位 置 高 度 〔 或 位 置 水 头 ) [L]， Bh, =2, ， 称 为 测 压 高 度 [L]， 其 中 书 
y 



































为 地 下 水 压强 (不计 大 气压 强 )，y 为 地 下 水 容重 ， 前 两 项 之 和 表示 单位 重量 液体 所 具有 的 势能 ， 
称 为 测 压 管 水 头 疡 〈 测 压 水 头 或 压力 水 头 )， 即 








= 








haz+l (1.1.10) 
y 








2 
RCA SASS AKKI. HT BAPE KNER, ADAP RMI 





头 而 言 ， 流 速水 头 要 小 得 多 ， 一 般 情 况 下 可 忽略 不 计 。 因 此 ， 在 地 下 水 动力 学 中 ， 可 近似 认为 地 
下 水 的 总 水 头 在 数值 上 近似 等 于 测 压 水 头 ， 即 


y 








位 置 高 度 z 的 数值 大 小 随 所 选取 的 基准 面 的 位 置 而 变化 ， 因 此 ， 选 取 的 基准 面 位 置 不 同 ， 测 
压 管 水 头 值 也 就 不 同 。 但 在 实际 计算 中 ， 一 般 不 关心 水 头 的 绝对 值 ， 而 是 关心 不 同 空间 位 置 上 的 
水 头 差 值 ， 因 而 基准 面 可 任意 选取 。 为 了 计算 方便 ， 常 把 基准 面 取 在 含水 层 的 水 平 隔 水 底板 上 。 
因而 ,渗流 场 内 任意 点 的 水 头 值 大 小 可 以 从 基准 面 到 揭穿 该 点 井 孔 的 水 位 处 的 垂直 距离 来 表示 (图 
1.4， 图 1.5)。 
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图 1.4 潜水 含水 层 中 的 测 压 高 度 及 水 头 图 1.5 承 压 含水 层 中 的 测 压 高 度 及 水 头 





(=) 等 水 头面 和 水 力 坡度 


地 下 水 在 空 孙 介 质 中 流动 会 因 克 服 摩擦 阻力 而 产生 水 头 损失 ， 使 得 治 流 线 方向 各 点 的 水 头 值 
不 等 。 把 渗流 场 内 水 头 值 相等 的 各 点 连 成 面 ， 称 为 等 水 头面 。 根 据 水 流 的 特点 ， 等 水 头面 可 以 是 
平面 ， 也 可 以 是 曲面 。 它 在 平面 图 上 或 剖面 网 上 则 表现 为 水 头 相等 的 线 ， 称 为 等 水 头 线 。 等 水 头 
面 〈 线 ) 在 渗流 场 中 是 连续 的 ， 不 同 数值 的 等 水 头面 〈 线 ) 不 会 相交 。 

渗流 场 中 各 点 的 水 头 是 随 空间 和 时 间 变 化 的 ， 可 表示 为 大 Ecoz 鸭 ， 它 构成 一 个 标量 场 。 该 

dH 
ufo 














































































































标量 场 构成 的 梯度 大 小 为 ， 方 向 治 等 水 头面 〈 线 ) 法 线 并 指向 水 头 增高 的 方向 ， 此 方向 上 
































的 水 头 变化 率 最 大 。 在 地 下 水 动力 学 中 ， 把 大 小 等 于 梯度 值 ， 方 向 治 等 水 头面 〈 线 ) 法 线 指向 水 
头 降低 方 癌 的 矢量 称 为 水 力 坡 度 ， 用 了 表示 ， 即 















































J=-—n (1.1.12) 
dn 
式 中 : 1 为 法 线 方向 单位 矢量 。 水 力 坡 度 了 在 空间 坐标 系 中 的 三 个 分 量 分 别 为 
joo, J a LPA a (1.1.13) 
Ox Oy Oz 


第 二 节 ” 达 西 定律 与 连续 性 方程 


一 、 达 西 定律 

















1856 年 法 国 水 力 工 程 师 达 西 CHenry Darcy) 通过 研究 水 在 直立 均匀 砂 柱 中 的 渗流 试验 ， 得 到 
了 著名 的 达 西 公式 : 





0 = KA = KAS (1.2.1) 


a (1.2.2) 
A 

HH: O 为 渗流 量 ，K 为 渗透 系数 或 水 力 传导 度 ; 4 为 砂 柱 的 横 堆 面积 ， 即 渗流 过 水 断面 面积 ; 
(hi— hy) 和 工分 别 为 砂 柱 顶 底 断 面 上 的 测 压 水 头 差 和 渗流 路 径 长 度 ， J 为 水 力 坡度 ， 对 于 均匀 介质 
的 一 维 流 动 ， 渗 流 段 内 各 点 的 水 力 坡度 均 相 等 ，” 为 渗透 速度 ， 又 称 达 西 流速 ， 它 是 通过 包括 加 
体 颗 粒 在 内 的 过 水 断面 上 的 平均 流速 。 

达 西 公式 建立 了 流量 (或 流速 ) 与 水 头 之 间 的 关系 ,反映 了 多 孔 介质 中 水 流 的 宏观 运动 规律 ， 
后 人 称 之 为 达 西 定律 ， 也 是 渗流 的 基本 定律 。 达 西 定律 表明 ， 地 下 水 流动 通 量 与 水 力 坡度 成 线性 
关系 ， 故 又 称 为 线性 渗透 定律 。 

达 西 定律 是 在 一 维 均 质 和 不 可 压缩 流动 条 件 下 得 到 的 地 下 水 的 宏观 流动 规律 。 若 将 其 用 于 二 
维 或 三 维 的 地 下 水 运动 ， 则 水 力 坡度 不 是 常量 (党 流向 是 变化 的 )， 应 该 用 微分 形式 表示 ， 即 
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dh 






















































































ye KJ= K2 (1.2.3) 
ds 
h 7 PENE, 
式 中 : S 是 沿 流 线 任 一 点 的 水 力 坡度 ，s 为 渗流 途径 。 在 直角 坐标 系 中 ， 沿 三 个 坐标 轴 方 向 的 
S 
渗流 速度 分 量 可 表示 为 
pak v E E (1.2.4) 
Ox” Oy Oz 
若 已 知 水 头 函 数 Hx,y,z)， 可 由 (1.2.4) 式 计算 出 渗流 场 内 任 一 点 的 渗流 速度 矢量 v: 
VD= vdi + vy t+ vk (1.2.5) 























HE j 大 分 别 为 三 个 坐标 轴 上 的 单位 矢量 。 式 (1.2.5) 给 出 了 渗流 速度 场 与 水 头 场 之 间 的 关系 。 

达 西 定律 只 适用 于 雷诺 数 不 超 过 1 一 10 的 层 流 运动 的 范围 ， 此 间 液 体 的 颖 灌 力 占 优势 ， 地 下 
水 流动 速度 低 。 超 出 这 个 范围 ， 地 下 水 运动 不 再 符合 达 西 定律 。 大 空隙 和 岩层 裂 际 中 的 水 流 ， 惯 
性 力 起 主要 作用 ， 和 雷诺 数 较 大 ， 水 流 结构 复杂 ， 此 时 达 西 定律 不 适用 。 然 而 ， 绝 大 多 数 的 天 然 地 
下 水 运动 都 是 服从 达 西 定律 的 。 
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zi 

















二 、 渗透 系 效 、 渗 透 率 和 导 水 系数 

















渗透 系数 K 又 称 水 力 传 导 度 或 导 水 率 ， 是 反映 含水 层 透水 性 能 的 一 个 极其 重要 的 水 文 地 质 参 
数 。 大 量 研究 结果 表明 , 及 是 一 个 既 反 映 岩 石 孔隙 介质 特性 〈 如 粒度 成 份 、 颗 粒 排列 、 充 填 状 况 、 
裂 隐 性 质 和 发 育 程度 等 )， 又 反映 流体 性 质 〈 如 容重 、 番 清 性 等 ) 对 地 下 水 流动 影响 的 综合 参数 。 
根据 式 (1.2.2)， 当 水 力 坡度 .一 1 时 ， 渗 透 系数 在 数值 上 等 于 渗透 速度 ， 并 具有 速度 的 量 纲 。 

对 于 水 力 坡度 保持 不 变 的 地 下 水 流 , 渗透 速度 v 应 与 反映 孔隙 面积 大 小 的 参数 a? BK AE 
pg RIEHL, SRRA RJ RANE Ru ORRERA =Wp) 成 反比 。 根 据 上 述 分 析 ， 
地 下 水 流速 可 表示 为 













































































un 












































eggs ae (1.2.6) 
u ds 
AP: c 为 比例 系数 ，P、/ 与 流体 性 质 有 关 。 对 比 式 (1.2.3)， 可 得 如 下 关系 
K=cd? Eo =, =F (1.2.7) 
wo E DÈ 




















ZE, k=cd? 与 组 成 含水 层 介质 的 孔 阶 尺度 大 小 、 形 状 、 结 构 等 特征 有 关 ， 反 映 了 含水 层 孔 
隙 介质 内 在 渗透 性 能 ， 称 为 内 在 渗透 率 或 渗透 率 ) [L ]。 显 然 ， 渗 透 率 仅 仅 取决 于 岩石 的 性 质 ， 
与 液体 的 性 质 无 关 。 

当地 下 水 的 温度 和 矿 化 度 变化 不 大 时 ， 水 的 容重 和 黏 滞 性 一 般 也 不 会 有 大 的 变化 ， 渗 透 系 数 
KK 可 视 为 常数 。 但 对 于 热 水 或 而 水 的 运动 ， 容 重 和 笑 涡 性 是 变化 的 ， 此 时 就 不 能 视 为 常数 。 

一 般 来 说 ， 渗 透 系数 K 和 渗透 率 上 是 不 随时 间 变 化 的 ， 但 在 菜 些 特殊 情况 下 ， 如 在 外 部 荷 重 
作用 下 引起 回 结 和 压 密 、 固 体 骨架 的 浴 解 和 存在 于 空隙 中 间 黏 士 的 膨胀 等 ， 也 会 引起 入 和 大 随时 
间 的 改变 。 

根据 含水 层 渗透 系数 在 空间 和 方向 上 的 变异 特征 ， 可 将 含水 层 分 为 均 质 与 非 均 质 、 各 向 同 
性 与 各 向 异性 含水 层 。 若 含水 层 的 K 值 是 空间 坐标 的 函数 K=KGx;y,z)， 称 为 非 均 质 含水 层 。 如 果 
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含水 层 的 天 与 渗流 方向 无 关 ， 
含水 层 输 水 能 力 的 大 小 ， 
水 系数 了 的 概念 。 定 义 为 














式 


导 水 系数 了 上 
严格 地 讲 ， 只 有 平面 流动 的 承 压 含 水 层 ， 才 有 按 式 (1.2.8) 定 义 的 导 水 系数 ， 
层 没有 严格 意义 
是 变化 的 。 对 于 非 稳 定 的 无 


IX H 
于 二 维 地 下 水 流动 ， 对 了 




















— \ 


连续 性 方程 反映 了 流体 运动 的 质量 
反映 一 般 情 况 ， 在 各 向 异性 的 多 孔 介 质 ! 


缩 的 ， 


ys 轴 分 别 习 
在 地 下 水 渗流 
单元 体 各 边 长 分 别 为 Ax、Ay、 

















设 P 点 处 地 下 水 流速 分 量 为 Vw、v,、v:， 水 的 密度 为 p， 则 ! 


: M 为 含水 层 的 厚度 。 





称 为 各 向 同性 含水 层 。 相 反 ， 则 为 各 向 异性 含水 层 。 




















不 仅 决定 于 渗透 系数 K, 








T = KM 




















还 和 含水 层 的 厚度 有 关 ， 





为 此 ， 引 出 了 导 


(1.2.9) 








的 物理 意义 是 单位 宽度 含水 层 在 单位 水 力 梯 度 作 







































































下 的 平面 流动 ， 含 水 层 厚 度 沿 流程 是 变化 的 ， 在 非 稳 定 流 中 ， 








压 渐变 流 , HJ 

















T = KH 











EH H 应 取 无 压 含水 层 在 空 























F 三维 


流动 是 没有 意义 的 。 





地 下 水 运动 连续 性 方程 

















建立 地 下 水 三 维 不 稳定 流动 连续 4 














多 孔 介 


质 骨 架 在 垂直 方向 可 压缩 ， 但 水 平方 向 不 可 变形 。 


为 方便 起 见 





























的 单位 面积 的 水 流质 量 分 别 为 pv.、pv,、pv:。 于 是 ， 在 At 时 段 内 ， 





iis 


量 关 为 
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F 行 于 各 向 异性 岩层 渗透 系数 的 主 方向 。 
区 域内 以 P, y, 习 点 为 中 心 取 一 个 体积 无 限 小 的 平行 六 面体 
1.6). 














Az， 并 与 坐标 轴 








平行 (图 




















"| 


图 1.6 渗流 区 中 的 均衡 单元 体 














守恒 原理 ， 地 下 水 运动 的 连续 性 方程 也 称 水 均衡 方程 。 
性 方程 。 假 


下 的 水 流通 量 ， 量 纲 为 [LYT]。 
因 无 压 〈 潜 水 ) 含水 
XEK WT T 











随时 间 又 














民 据 含水 层 的 平均 厚度 及 定义 导 水 系数 ， 即 


(1.2.9) 


间 和 时 间 上 的 平均 值 。 再 强调 一 点 的 是 ， 导 水 系数 的 概念 仅 适 





为 
定 水 是 可 压 











FEL SAAR AAS x 

















作为 均衡 单元 体 ， 

















ea ere aia ie 





























Ye x A 





CESANTE 
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流入 流出 单元 体 的 水 





























型 





J Taylor( 泰 勒 ) 级 数 

















Ax Ax 
其 中 ， w a= ms- ya) w amda, ya), 利 
之 2 


略 去 二 阶 导 数 以 上 的 各 项 ， 可 得 到 





CR 一 pf 
2 
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$ [2 1 ov ax] | po, A www 





2 Ox 
= _ (pr) AyAzAt 
Ox 








同 理 ， 可 得 到 沿 y 方 向 和 z 方 向 流入 流出 单元 体 的 水 流质 量 差分 别 为 
6 
Oe sony 
Oy 


_ lev.) AxAyAzAt 


Z 











单元 体 的 水 流 总 质量 差 等 于 上 述 三 项 之 和 。 
n 为 孔 际 度 , 则 单元 体内 水 的 质量 为 pzAxAyAz。 














可 见 ， 在 At 时 段 内 流入 流 
均衡 单元 体内 ,水 所 占 的 体积 为 nAxAyAz, 其 
由 此 可 得 ， 在 At 时 段 内 单元 体内 水 流质 量 〈 即 储存 质量 ) 的 变化 量 为 


[orAvAyAz I 

































































里 元 体 的 水 质量 差 所 造成 的 ， 











在 无 源 和 汇 的 情况 下 ， 单 元 体内 水 质量 的 变化 是 由 流入 和 流 昌 
两 者 应 相等 ， 即 





























根据 质量 守恒 原理 ， 

















z ee + alo») + AP) asaya = © FonAxAyAz] (1.2.10) 
Ox Oy Oz Ot 
式 (1.2.10) 为 地 下 水 流连 续 性 方程 的 一 般 形 式 。 
若 不 考虑 单元 的 体积 变化 ， 上 式 可 简化 成 
Ox Oy Oz Ot 




















如 果 把 地 下 水 看 作 是 不 可 压缩 的 均 质 液体 〈po= 常 数 )， 同 时 假设 含水 层 骨 架 不 被 压缩 (n、 





Ax, Ay, Az 都 保持 不 变 )， 则 有 
(1.2.12) 





dv, v, Oy, 
+—24—4= 
Ox Oy & 
性 方程 是 研究 地 下 水 运动 的 基本 方程 ， 各 种 地 下 水 运动 的 微分 方程 都 是 根据 连续 性 方程 
恒 与 转化 定律 的 方程 建立 起 来 的 。 
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和 反映 能 量 守 | 





第 三 节 含水 层 的 储 水 特性 


含水 层 是 一 种 在 自然 条 件 下 形成 的 多 孔 介质 ， 其 中 的 孔 隐 空间 可 分 为 两 类 ， 一 类 是 相互 联通 
的 孔 除 ， 气 相 和 液 相 物 质 可 在 其 中 流动 ， 这 类 和 孔 除 称 为 有 效 孔 除 ， 有 些 孔 聊 是 封闭 或 半 封 闭 的 ， 
存 于 这 些 孔隙 中 的 气相 和 液 相 物质 几乎 不 可 流动 ， 相 对 于 水 的 运动 而 言 ， 这 类 孔 际 为 无 效 孔隙 ， 
其 中 的 水 体 称 为 不 动 水体 。 可 动 水 体 和 不 动 水 体 对 于 多 孔 介质 中 溶质 运 移 具 有 重要 意义 。 

























































































一 、 水 和 多 孔 介质 的 压缩 性 


(一 ) 水 的 压缩 性 


含水 层 中 的 水 体 体积 和 密度 受 力 后 将 发 生变 化 。 在 等 温 条 件 下 ， 受 力 时 水 体积 Ve RER p 
的 变化 特性 用 水 的 压缩 系数 6 表示 ， 即 在 单位 压力 变化 时 单位 体积 中 水 体积 的 变化 量 。 


B=- 二 一 (1.3.1) 

































































对 于 一 定 质 量 m 的 水 ， 其 体积 可 表示 为 VY=m/p， 取 微分 后 有 


> 
ar =d )= -Zap = -Zap 
2 p p 


将 上 式 代入 式 (1.3.1)， 则 有 
_1 do (1.3.2) 


“pg 








对 于 地 下 水 来 说 ，B 可 认为 是 一 常数 。 


(二 ) 含水 层 的 压缩 性 


位 于 地 下 某 一 深度 的 含水 层 介 质 始 终 受 到 上 履 岩 层 骨架 和 水 、 地 表 建 筑 物 等 荷载 压力 的 作 
和 。 对 于 稳定 的 含水 层 来 说 ， 其 内 部 任 一 点 所 受 的 应 力 应 处 于 平衡 状态 。 当 只 考 虑 含水 层 的 垂 向 
压缩 (忽略 侧 向 粒 间 力 的 作用 ) 时 ， 作 用 于 饱和 含水 介质 上 的 总 应 力 (单位 面积 上 的 总 压力 ) ca ， 
应 与 介质 骨架 承受 的 压 应 力 o。( 也 称 为 有 效应 力 〉 及 孔隙 中 水 体 压力 p 两 者 之 和 相 平 衡 : 

o =o.+p 
当 含 水 层 埋 藏 较 深 时 ， 总 应 力 o 可 假定 为 常数 。 因 而 当 含 水 层 中 抽水 或 注水 引起 水 压力 降低 

(或 上 升 ) 时 ， 这 部 分 原来 由 水 承担 的 压力 将 转嫁 到 含水 层 介 质 骨 架 上 ， 导 致 介质 骨架 的 有 效应 

力 增加 (或 降低 )， 即 

















































































































do.=—dp 
此 式 说 明 ， 当 含水 层 中 水 的 压力 因 抽 水 等 原因 而 减 小 Cd p <0) 时 ， 和 骨架 的 有 效应 力 就 会 增 
大 (do >0)， 从 而 引起 骨架 的 压缩 。 这 就 是 含水 层 骨架 的 压缩 性 ， 反 过 来 也 成 立 。 为 此 ， 可 以 把 
含水 层 作为 弹性 体 处理 ， 用 压缩 系数 w 表示 含水 层 骨架 的 弹性 变形 ， 有 
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Q=-—— (1.3.3) 











FRA AB ERS SE A BOT o 的 变化 引起 的 含水 层 骨 架 体积 万 的 相对 变化 〈 即 单位 
体积 含水 层 骨架 的 体积 变化 率 )， 负 号 表示 随 着 有 效应 力 o 增 加， 含水 层 体 积 变 小 时 c 为 正 。 

含水 层 上 骨架 的 体积 包括 固体 颗粒 的 体积 大 和 空隙 的 体积 态 ， 而 固体 颗粒 一 般 是 不 可 压缩 的 ， 
BY 及 =( 一 太太 = 常数 ， 则 
















































































dV, _ 
do, 
由 此 可 得 
oa (1.3.4) 
do, (l—n)do, 


将 式 (1.3.4) 代 入 式 (1.3.3)， 有 

1 dn 1 dn 
a= = 
(I-n)do, 1-—ndp 
考虑 含水 层 压缩 时 侧 向 受到 限制 ， 一 般 只 是 垂 向 压缩 ， 此 时 压缩 系数 可 表示 为 
1 d(Az)_ 1 d(Az) ime 
Az do, Az dp 

需要 说 明 的 是 , 含水 层 并 非 理想 的 弹性 体 ,， 随 着 水 压力 的 降低 , 含水 层 骨 架 会 产生 压缩 变形 ， 
但 当 水 压力 上 升 〈 或 有 效应 力 解除 ) 至 原 有 状态 时 ， 含 水 层 的 变形 一 般 无 法 完全 恢复 ， 可 恢复 的 
部 分 为 弹性 变形 ， 不 能 恢复 的 部 分 属 塑 性 变形 ， 永 久 性 的 地 面 沉降 就 是 这 个 原 


(1.3.5) 

































































Ea 





二 、 承 压 含水 层 的 储 水 特性 























从 数量 上 表征 承 压 含水 层 弹 性 储 水 〔 释 水 特性 的 参数 是 储 水 率 j” 和 储 水 系数 j4。 





(一 ) 储 水 率 p RS) 和 储 水 系数 j。 (或 5) 





压 含水 层 的 压力 水 头 下 降 〈 或 上 升 ) 一 个 单位 时 ， 从 单位 体积 含水 层 中 释放 《或 储存 ) 


























当 承 
的 水 量 (图 1.7) BRA RK [L]: 
va Ala (1.3.7) 
Le VAh 3. 


AP: Ah 为 承 压 含水 层 压 力 水 头 的 变化 值 ; AV) 为 当 压 力 水 头 变 化 Ah 时 ， 从 体积 为 VEKE 
中 释放 《或 储存 ) 的 水 量 。 
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单位 BAN TH BR 






承 压 水 头面 


— f 


图 1.7 承 压 含水 层 的 储 水 特性 














当 承 压 含水 层 的 压力 水 头 下 降 〈 或 上 升 ) 一 个 单位 时 ， 从 单位 水 平面 积 、 高 度 为 含水 层 厚度 
1 的 含水 层 柱 体 中 释放 或 储存 ) 的 水 量 称 为 储 水 系数 凡 〈 无 因 次 ): 
= AV, 
~ AAA 




















L, (1.3.8) 





式 中 : 4 为 含水 层 的 水 平面 积 。 
BRA, He 一 MA 。 


(=) 储 水 率 p” RS) 的 表达 形式 


承 压 含 水 层 类 似 于 一 个 弹性 容器 ， 当 从 容器 内 抽水 时 ， 水 压力 下 降 ( 一 dp)， 为 了 平衡 上 履 蓓 
载 的 压力 ， 一 dp 必 转 嫁 到 含水 层 骨 架 上 ， 引 起 固体 骨架 承受 的 有 效应 力 增加 (do 二 一 d p)， 导 致 
含水 层 压 缩 ， 压 缩 规律 用 压缩 系数 wx 描述 。 同 时 由 于 水 压力 下 降 ， 将 导致 水 体积 膨胀 ， 脱 胀 规律 
水 的 压缩 系数 8 描述 。 



















































































根据 上 述 释 水 机 理 可 推 求 & 的 表达 形式 。 设 单位 体积 含水 层 因 骨架 压缩 释放 的 水 量 为 dV ， 


























由 式 (1.3.5)， 有 


dV; =-dV, =aV,do, = -aV .dp (1.3.9) 























根据 关系 及 =z+ 守 ，ydh = dp 或 pedh = dp， 当 水 头 下 降 一 个 单位 (dh = -1) 时 ， 因 单位 体 
V4 
积 含水 层 (= 1) 压缩 释放 的 水 量 为 


dV; =-apgdh = apg (1.3.10) 

















ARAKEA EK RRA AV BF Vy = nV ， 对 于 单位 体积 含水 层 (所 = 1) 发 
生 单 位 水 头 下 降 (dh = -1) 时 ， 因 水 体积 膨胀 释放 的 水 量 为 
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AR EIR IRE AK ALA YE AR PAS JIKA F BE A A Re KE 
含水 层 骨 架 压 缩 和 水 体 膨 胀 而 释放 的 水 量 w EKR) 为 
































~ 


























LÈ = apg + Bnpe = pela + fn) (1.3.12) 
储 水 率 综合 表达 了 含水 层 的 压缩 和 水 体 膨胀 的 数量 特征 ， 是 承 压 含水 层 中 非常 重要 的 水 文 地 

















质 参数 。 对 于 一 般 常 见 的 砂 性 和 粘性 质地 的 孔 际 介质 来 说 ， 含 水 层 的 压缩 系数 比 水 的 压缩 系数 大 
1 一 2 个 数量 级 ， 可 认为 从 承 压 含水 层 中 抽出 的 水 量 主 要 来 自 含水 层 骨 架 的 压缩 。 




















— \ 


潜水 含水 层 的 储 水 特性 





与 承 压 含水 层 的 储 水 系数 的 概念 类 似 ， 也 可 以 定义 潜水 含水 层 的 储 水 系数 4 为 ， 当 潜水 水 位 
下 降 一 个 单位 时 ， 从 单位 水 平面 积 、 含 水 层 厚度 为 严 的 含水 层 中 释放 出 来 的 水 量 〈 图 1.8)。 洪 水 
的 储 水 系数 又 称 为 给 水 度 ( 当 水 位 下 降 时 ) 或 饱和 差 、 自 由 孔隙 率 ( 当 水 位 上 升 时 ), 一 般 用 4 K 
表达 形式 同 式 (1.3.7)， 即 










































































不 ， 





AV, 


w 


M= A 





(1.3.13) 





式 中 : Ah 为 潜水 位 下 降 值 。 

潜水 含水 层 与 承 压 含水 层 的 储 水 系数 虽然 形式 上 相同 ， 但 它们 所 反映 的 释 水 机 理 不 同 。 承 压 
含水 层 是 弹性 释 水 ， 主 要 靠 含水 层 骨 和 架 的 压缩 和 水 体 膨胀 释放 水 量 ， 没 有 含水 层 的 政 干 ， 且 是 瞬 
时 完成 的 。 潜水 含水 层 主要 是 重力 释 水 , 虽然 随 着 潜水 位 下 降 也 发 生 含水 层 压 缩 而 产生 弹性 释 水 ， 
但 这 部 分 水 量 占 释 水 总 量 的 比例 很 少 。 潜 水 含水 层 在 释 水 过 程 中 会 发 生 含水 层 的 琉 干 ， 并 伴随 着 
非 亿 和 区 土壤 水 分 的 流动 ， 由 于 土壤 水 分 流动 速度 很 慢 ， 因 此 潜水 含水 层 的 重力 释 水 过 程 是 一 个 
与 时 间 有 关 的 缓慢 过 程 ， 这 种 现象 称 为 潜水 含水 层 的 滞后 释 水 现象 。 含 水 层 的 土质 愈 细 ， FE 
水 过 程 进行 得 愈 缓慢 。 
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是 























[Mill 
re) 
1 
tt 









































在 地 下 水 埋 











深 较 大 的 地 区 ， 当 潜水 位 下 降 后 并 经 过 较 长 的 重力 释 水 过 程 ， 可 使 潜水 面 以 上 的 




















非 饱 水 分 分 布 





达到 稳定 状态 ， 











此 时 潜水 面 以 上 含水 率 剖 面 分 布 可 以 近似 认为 是 水 位 下 降 前 稳定 含 






































水 率 齐 面 分 布 




















式 





























线 的 平行 下 移 ( 图 1.9)。 此 时 给 水 度 j 的 大 小 可 用 两 个 稳定 含水 率 剖 面 间 的 含水 














: O 为 狗 和 含水 率 ， 为 田间 持 水 率 ， 均 以 土 层 中 孔隙 体积 
在 排水 工程 规划 设计 





量 差 值 来 计算 : 


U=0 -0 















































， 给 水 度 具 有 十 分 重要 的 意义 。 
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单位 横 截 面积 





图 1.8 ”潜水 含水 层 储 水 特性 


0 4, 0, 6 (含水 率 ) 





图 1.9 ”洪水 含水 层 水 位 下 降 前 后 含水 率 剖 面 分 布 








第 四 节 ”地 下 水 运动 的 微分 方程 和 定 解 条 件 


一 、 承 压 水 运动 的 基本 微分 方程 


对 于 区 域 性 地 下 水 运动 ， 含 水 层 厚 度 与 地 下 水 水 平流 动 的 空间 尺度 相 比 是 很 小 的 ， 可 作 一 


假设 ， 认 为 地 下 水 流动 主要 是 灌水 平面 方向 进行 ， 重 向 流速 可 以 忽略 ， 即 < = 0， 这 一 假设 大 大 
Z 








降低 了 研究 承 压 含水 层 中 地 下 水 运动 的 难度 。 
如 果 只 考虑 含水 层 在 垂直 方向 上 的 压缩 性 ， 连 续 性 方程 (1.2.10) 中 水 的 密度 pc、 和 孔隙 率 和 单 
元 体高 度 Az 均 为 变量 ， 并 随 水 的 压力 p 的 变化 而 变化 ， 则 右 端 项 展开 成 为 
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<[pnaxavhz] = ac 2 + pAz a +np A) law (1.4.1) 


把 式 (1.3.2)、(1.3.5)、(1.3.6) 代 入 (1.4.1) 式 ， 整 理 后 得 


























<[pnaxayAz] = [nap p + pAz(l—n)a 之 + nAzpa FP nn 





















































ôt (1.4.2) 
= pla + np) 7 AxAyAz 
则 连续 性 方程 (1.2.10) 成 为 
o 
lors) , l J, alo.) AxAyAz = pla + np)? 7 AxAyAz (1.4.3) 
Ox Oy Oz 
于 heaz+, p=yh-z)=pg(h—-z), 有 
y 
dp oh Op Oh pop 
pa a ee pa vente 
将 式 (1.3.2) 代 入 式 (1.4.4) 右 端 第 二 项 ， 整 理 后 得 
Op __ pg oh 
ôt 1— Bp ot 
考虑 水 的 压缩 性 很 小 1- Bp 31， 可 得 : 
dp êh 
OPi a 1.4.5 
a ae ae 
将 式 (1.4.5) 代 入 式 (1.4.3)， 并 展开 左 端 项 ， 有 
和 
-|p Ov, My, Ov, + E a op AxAyAz 
Ox Gy & Ox ”Or * (1.4.6) 


= p’g(a+ np)— AvAyAs 























于 水 的 密度 p 在 空间 的 变化 量 远 小 于 流速 ”在 空间 的 变化 量 ， 故 上 式 左 端 第 二 个 括号 项 比 
第 一 个 括号 项 小 得 多 ， 可 忽略 不 计 ， 于 是 上 式 变 为 


Ov, ð oh 
| a ee 本 = pela + np) — (1.4.7) 





























+ 
Ox Oy 60z 





上 式 代 入 达 西 定律 和 储 水 率 后 ， 若 取 坐 标 轴 方 向 与 主 渗透 方向 一 致 ， 可 得 到 非 均 质 各 向 异性 
含水 层 中 承 压 水 运动 的 基本 微分 方程 : 


A, 2), 2c, O(a go m 
Ox ox) Oy\ ”’ Gy) & Oz ôt 


对 于 非 均 质 各 向 同性 介质 ， 有 Kx 二 Ky = Kss K(x,y,z)， 则 微分 方程 成 为 
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k2) g” 2(eS)- x2 (1.4.9) 
Ox\ Ox) Oy\ Oy) Oz a Ot 
对 于 均 质 各 问 同性 介质 ，K.= Ky =K.=K= 常数 ， 方 程 可 简化 为 
Oh Oh On we oh 
+ + = 
ax? ay ô? Kot 
近似 认为 承 压 含水 层 的 平均 厚度 M 为 常数 , 渗透 系数 KEK, IÆ x, y 的 函数 ， 则 在 任 一 垂 











(1.4.10) 






































直 剖 面 上 ， 导 水 系数 T, y) = Ke, yj)M， 弹 性 释 水 系数 j= 1 M 。 在 平面 二 维 流 的 情况 下 ， 可 




















利用 储 水 系数 jp 和 导 水 系数 了 表示 ， 对 非 均 质 各 向 同性 含水 层 ， 有 



































o(rS).2 poh sya (1.4.11) 
Ox\ Ox) Oy\ Oy Ot 
对 均 质 各 向 同性 含水 层 ， 平 面 二 维 地 下 水 运动 微分 方程 为 
ah OR) ah 
7 + = 1.4.12 
区 2 fe at vee 
ah 8h) _ oh 
{= a at 














xt a= [PT] tonne eat 

















在 轴 对 称 情 况 下 ， 利 用 柱 坐 标 系 更 为 有 利 。 对 于 均 质 各 向 异性 含水 层 ， 柱 坐标 系 下 三 维 承 压 
地 下 水 运动 的 基本 微分 方程 为 



































ah 1 ah 1h ,Oh ,oh 
RAS SE ap Gy en ee 1.4.14 
E Læ) 220P O27 at wee 
对 于 均 质 各 向 同性 含水 层 ， 上 式 可 简化 为 
Op 16 18h Oh poh 
+ +> = 




















z = 1.4.15 
Or? ror r 00 06 Kot ( ) 

在 二 维 情况 下 ， 可 进一步 简化 为 

2. 2 
peal Lar cL Ee (1.4.16) 
Or ror r 00 ot 

对 于 轴 对 称 的 径 向 流 ， 上 式 变 为 

a 2 Ti Loh = oh (1.4.17) 
Or r Or Ot 








上 述 方程 是 承 压 水 非 稳定 运动 的 基本 微分 方程 的 儿 种 不 同形 式 ， 是 研究 承 压 含水 层 中 地 下 水 
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运动 的 基础 。 方 程 反 映 了 承 压 含 水 层 中 地 下 水 运动 的 质量 守恒 关系 ， 并 通过 达 有 
水 运动 中 的 能 量 守恒 与 转化 关系 。 
在 前 述 方程 的 建立 中 ， 仅 考虑 了 均衡 体 表面 的 流入 、 流 出 量 与 均衡 体内 部 弹性 储存 量 的 变化 
因素 ， 没 有 考虑 均衡 体内 产生 水 量 〈 源 ) 和 消耗 水 量 ( 汇 ) 的 因素 ， 如 入 渗 补 给 、 蒸 发 排泄 、 
抽水 井 、 注 水 井 等 。 这 些 因素 的 处 理 可 根据 具体 情况 或 作为 源 汇 项 加 入 方程 中 ， 或 作为 边界 条 件 
加 以 刻画 。 对 于 入 渗 和 蒸发 ， 若 为 平面 二 维 问题 ， 往 往 视 为 面 源 和 面 汇 ; 若是 三 维 问题 则 属于 上 
边界 ， 对 于 抽水 井 和 注水 井 ， 若 将 井 视 为 一 个 点 ， 则 通常 处 理 为 点 汇 和 点 源 《〈 三 维 流 问题 称 空间 
点 汇 、 点 源 ; 平面 二 维 流 问 题 称 平面 点 汇 、 点 源 ); 若 将 井 壁 视 为 边界 (渗流 与 水 流 的 分 界面 )， 
则 可 将 井 作为 边界 条 件 来 刻画 。 
若 考 虑 源 汇 的 影响 ， 在 上 述 方程 的 左 端 加 一 源 汇 项 , 用 丈 表 示 。 丈 也 可 以 是 空间 和 时 间 的 函 
数 。 对 于 三 维 问题 ， 丈 表示 单位 时 间 从 单位 体积 含水 层 流 入 或 流出 的 水 量 ; 对 于 二 维 问题 ， 历 表 
示 单 位 时 间 从 单位 面积 含水 层 中 流入 或 流出 的 水 量 。 其 中 流入 为 正 ， 代 表 源 ; 流出 为 负 ， 代 表 汇 。 
加 入 源 汇 项 后 ， 式 (1.4.9) 成 为 : 








定律 反映 了 地 下 
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2 (xs 2 eat + x) nas 
Oxk Ox) Oy OO) 60 &z Ot 
式 (1.4.11) 成 为 : 
fra) i r? wey! (1.4.19) 
Ox\ Ox) Oy\ Oy Ot 
对 于 抽水 或 注水 井 的 点 源 或 点 汇 ， 式 (1.4.19) 可 变换 为 
ð oh ð oh oh 
| pee Ng ee pete |i O(x—-x.,y-y,J=4,— 1.4.20 
| 2) 2 2) 2o (x= xy- y:)= 4 F (1.4.20) 











: 6 BUEN 





式 


] x=X,y=y, 
ss yn)= 必 pas Jy 





当地 下 水 变化 极其 缓慢 时 ， 可 近似 看 作为 一 种 相对 的 稳定 状态 。 令 上 述 方程 中 右 册 的 项 























等 于 0， 即 可 得 到 相应 的 稳定 流 运 动 方程 。 稳 定 运动 方程 意味 着 同一 时 间 内 流入 单元 体 的 水 量 等 
于 流出 的 水 量 。 











潜水 运动 的 基本 微分 方程 


— y 


(—) iik (Dupuit) 假设 























































































































HK AKENE, AEKA 



































日 等 的 。 因 此 ， 湾 水 流速 不 仅 
A) H= Hlx, y, z, Dak H = H(x, 








般 情 况 下 ， 洪 水 面 坡 降 和 潜水 流 线 的 坡 降 比 较 平 缓 ， 潜 水 地 下 水 流动 可 视 为 渐变 流 。 在 无 
入 渗 或 蒸发 条 件 下 ， 潜 水 面 应 是 一 条 流 线 。 对 于 流动 
DANAE AE CA 1.10a)， 即 任 一 馈 垂 面 上 各 点 的 水 头 五 一 般 是 不 本 
有 水 平分 量 ， 也 有 垂直 分 量 ， 潜 水 流 属于 三 维 流 或 剖面 二 维 流 问 题 ， 
z, 四 ， 这 就 给 潜水 运动 的 求解 带 来 了 困难 


























1983 年 ，Dupuit 根据 潜水 的 渐变 流 


ERE nt (图 























= 一 K sin 




















: 的 方向 在 P 点 与 潜水 下 
eA MARU, EK TRE CO 角 ) 4 

















HAW; 9 为 六 与 水 平 线 的 夹 角 。 




















民 小 时 ， 可 近似 月 


特点 ， 提 出 假设 : 对 于 潜水 面 上 无 垂直 补给 和 排泄 的 剖面 
1.10a)， 潜 水 面 是 一 条 流 线 。 通 过 洪水 面 上 任 一 点 尸 的 流速 w 为 








0 (1.4.21) 





H tg 代替 sind (图 1.4.1b), Mi 


tg0 = 


dH (x) 
baa 
从 而 有 


(1.4.22) 




















稳定 流 问题 ， 

















shy 





PAY HMB x 变化， 与 无关。 


z| 











(bh) 
FRA BRAN ACS 
EP 点 的 实际 等 势 线 ，(b) SARM RK IE ELH 


(a) 





KI 








1.10 








(a) 通过 位 于 潜水 面 


















































当 隔 水 底板 水 平 ， 并 取 隔 水 底板 为 基准 面 时 ， 可 得 单 宽 流量 gx 为 


q, =—Kh—— 


1.4.23 
ag ( ) 


TA (1.4.2362) OK A RIKIN FE o 
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UAH, RARE SE Jot EE CEPR KE TF] OP ERE. 六 很 小 的 情况 下 可 将 其 忽略 ， 把 等 水 头面 
近似 作为 铬 垂 面 ， 假 设 销 垂 断面 上 不 存在 水 力 梯 度 和 垂直 流速 。 有 了 故 布 依 假设 ， 可 将 平面 二 维 
(x, 习 流 动 降 为 一 维 00) 流 动 ， 将 空间 三 维 Cc, y, z) 流 动 降 为 平面 二 维 (x, R, z 不 再 作为 独立 变量 
出 现 ， 从 而 简化 了 计算 。 但 由 于 作 了 假设 ， 据 此 得 出 的 解 〈 水 头 ) 只 是 一 种 近似 解 。 然 而 ， 经 验 
计算 表明 ， 当 潜水 面 坡度 i 满足 << 时 ， 由 裘 布依 假设 产生 的 误差 是 很 小 的 。 但 对 于 垂直 流动 
分 量 较 大 的 地 下 水 流动 区 则 是 不 适用 的 ， 如 在 非 完 整 抽水 井 和 非 完 整 排 水 沟 的 中 心 和 附近 区 域 、 
渗 出 面 附近 、 有 入 渗 的 潜水 分 水 岭 地 段 和 垂直 隔 水 边界 附近 等 ， 见 图 1.11。 


































































































区 域 A+ 区 域 ( 上 区 域 A+ 





图 1.11 表 布 依 假设 不 适用 区 域 














(CZ) 布 西 尼斯 克 〈Boussinesq) 方程 























布 西 尼斯 克 方 程 是 研究 潜水 运动 的 基本 微分 方程 ， 它 的 推导 基于 如 下 假定 : 潜水 流 满足 烛 
布依 假定 ;包含 水 层 骨 架 和 水 不 可 压缩 ， 即 假定 p= c、H= 0; 加 潜水 层 隔 水 底板 水 平 ; 外 洪水 面 
上 存在 垂 向 交换 水 量 s〈e 定义 为 单位 时 间 、 单 位 水 平面 积 上 含水 层 与 外 界 垂 向 交换 的 水 量 ， 入 渗 
补给 或 人 工 补 给 为 正 值 ， 蒸 发 排泄 为 负 值 )。 

在 潜水 含水 层 中 取 一 柱状 单元 体 ， 单 元 体 底 边 分 别 为 Ax、Ay， 高 为 含水 层 厚 度 h(x, y, t) 
BERHO, SKEER h 等 于 水 头 值 瑟 )。 据 上 述 假设 ， 单 元 体 的 水 量 平衡 方程 为 


[和 js 和 


+ eAxAyAt = [H(t + At)— H(AxAy 
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(1.4.24) 








































































































式 中 : qx、gy 分 别 为 沿 坐 标 x、y 方 癌 的 单 宽 流量 ; 4w 为 潜水 的 给 水 度 (水 位 下 降 时 ) 或 饱和 差 (水 
位 上 升 时 )。 
引用 方程 (1.4.23) (yy 方向 也 类 似 )， 可 得 非 均 质 各 向 同性 含水 层 潜水 运动 方程 : 
| Z) ó me eee acs (1.4.25) 
Ox Ox Oy Oy Ot 
对 于 均 质 各 向 同性 含水 层 ，K= 常 数 ， 式 (1.4.25) 变 为 ; 
2 Z). 2 有 (1.4.26) 
Ox\ Ox Ov\ Oy K K ot 
上 述 两 式 即 为 具有 水 平 隔 水 底板 的 潜水 地 下 水 运动 基本 微分 方程 ， 称 为 布 西 尼斯 克 方 程 。 方 
程 中 的 含水 层 厚 度 h 也 是 一 个 变化 的 量 ， 因 此 方程 为 二 阶 非 线 性 偏 微分 方程 ， 求 解 比较 困难 ， 常 






































需 进 行 线性 化 处 理 后 求解 。 
主意 的 是 ， 上 述 方程 的 推导 是 基于 发 布依 假设 ， 并 忽略 了 弹性 储存 ， 所 取 的 单元 体 是 包括 
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整个 含水 层 厚 度 在 内 的 土 柱 











因此 ,方程 所 求 得 的 解 H, y, 办 是 整个 含水 层 厚 度 上 的 平均 水 头 ， 


无 法 得 出 垂直 训 面 上 不 同 深度 处 的 水 头 分 布 。 布 西 尼 斯 克 方 程 的 适用 条 件 与 表 布 依 假设 条 件 相 同 。 





均 质 各 向 同性 含水 层 














中 轴 对 称 径 向 流 的 潜水 微分 方程 为 





1 ð 


OH\ € 46 





(1.4.27) 


rh + 
A =| K K ot 


三 、 定 解 条 件 和 定 解 问题 











地 下 水 运动 的 基本 微分 方程 只 反映 了 地 下 水 运动 中 水 头 函 数 所 遵循 的 普遍 规律 ， 要 获得 水 头 
函数 的 具体 形式 ， 还 需要 在 时 间 和 空间 条 件 上 加 以 限制 以 表明 所 研究 的 实际 问题 的 特定 条 件 ， 这 
就 是 初始 条 件 和 边界 条 件 ， 二 者 合 称 为 定 解 条 件 。 一 个 或 一 组 数学 方程 与 其 定 解 条 件 共同 构成 一 
个 描述 某 实际 问题 的 数学 模型 。 一 个 物理 现象 或 过 程 可 被 一 个 数学 问题 合理 地 描述 ， 应 满足 三 个 
基本 要 求 : @ 解 必须 存在 〈 解 的 存在 性 ); 包 解 必须 是 唯一 确定 的 〈 解 的 唯一 性 );， 久 解 必须 连续 
依赖 于 求解 它 的 参数 和 初始 与 边界 条 件 〈 解 的 稳定 性 )。 满 足 这 三 个 基本 要 求 的 数学 模型 称 为 定 解 
问题 或 适 定 问 题 ， 可 通过 各 种 室内 外 实验 数据 和 结果 来 检验 问题 的 适 定 性 和 求解 的 正确 性 。 

对 于 稳定 流 问 题 ， 水 头 分 布 与 时 间 无 关 ， 定 解 条 件 中 上 只 需要 边界 条 件 。 这 种 仅 决 定 于 所 研究 
区 域 边界 条 件 的 地 下 水 运动 问题 称 为 边 值 问题 。 对 于 非 稳定 流 , 则 初始 条 件 与 边界 条 件 缺 一 不 可 。 
共有 初始 条 件 的 地 下 水 运动 问题 称 为 初 值 问题 。 
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(一 ) 初始 条 件 


在 渗流 问题 中 ， 方 程 的 因 





变量 多 为 地 下 水 水 头 。 因 

















渗流 区 内 水 头 的 分 布 状 攻 


L 称 为 初始 条 件 。 











对 于 三 维 流 问 题 ，】 
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则 压 水 头 的 初始 条 件 为 


此 ， 通 常 把 初始 时 刻 (t= 0 Bk t= to NAD 


川 ，= A(x, y, 2,0) (1.4.28) 





对 于 平面 二 维 流 问题 ， 测 压 水 头 的 初始 条 件 为 





h| = h(x, y,0) (1.4.29) 


(二 ) 边界 条 件 


边界 条 件 用 于 描述 水 头 H (或 渗流 量 q) 在 渗流 区 边 
内 部 水 流 与 外 界 系统 之 间 的 相互 关系 及 作用 。 

一 维 水 流 的 边界 一 般 是 某 条 线段 (1) 的 两 个 端点 ; 二 维 水 流 的 边界 是 平面 渗流 区 域 (D) 全 
部 边界 线 〈 直 线 或 曲线 ) 和 某 些 孤立 的 边界 点 与 边界 线 ， 三 维 水 流 的 边界 是 渗流 空间 区 域 (UU) 
的 全 部 边界 面 〈 平 面 或 曲面 ) 和 某 些 孤立 的 边界 点 与 边界 线 。 

常见 的 边界 条 件 有 以 下 三 种 类 型 : 

1. 第 一 类 边界 条 件 (Dirichlet 条 件 ) 

WKS (或 测 压 水 头 ) 分 布 (或 方程 形式 ) 为 已 知 的 边界 称 为 第 一 类 边界 ， 又 称 给 定 水 头 边界 ， 
] 以 下 形式 表示 : 














EF 所 能 满足 的 条 件 ， 表 示 所 研究 区 域 































































































hi. =h (x,y, z,t) (x, y, z) es (1.4.30) 


或 h|, = h(x, y,t) (x, y)e T, (1.4.31) 











式 中 : 万 、 户 分 别 表 示 在 三 维和 二 维 条 件 下 边界 段 S AL 上 的 已 知 水 头 函数 。 
若 曲面 S% 和 曲线 娓 上 点 的 测 压 水 头 相等 且 等 于 某 个 常数 ， 此 时 边界 为 一 等 势 面 或 等 势 线 。 给 
定 测 压 水 头 边界 的 地 下 水 运动 问题 称 为 第 一 类 边界 问题 或 Dirichlet 问题 。 可 以 作为 第 一 类 边界 条 
个 来 处 理 的 情况 很 多 ， 如 : 以 地 下 水 面 为 上 边界 的 地 下 水 流动 区 域 ， 若 地 下 水 面 〈 或 测 压 水 头 ) 
的 变化 已 知 或 预先 给 定 ， 即 为 给 定 测 压 水 头 边界 ， 当 含水 层 被 河流 或 湖泊 切 制 ， 且 地 下 水 与 地 表 
水 有 水 力 联系 时 ， 二 者 交界 面 〈 或 线 ) 可 作为 第 一 类 边界 ， 边 界 上 的 测 压 水 位 就 是 河 湖 的 水 位 。 
注意 ， 给 定 水 头 边界 是 指 边界 水 头 的 变化 形式 已 知 ， 但 不 一 定 是 定 水 头 ， 后 者 的 水 头 是 不 随 
时 间 变 化 的 常数 。 

2. 第 二 类 边界 条 件 (Neumann 条 件 ) 

垂直 于 边界 曲面 $ 或 曲线 刀 上 的 流动 通 量 为 已 知 的 边界 称 为 第 二 类 边界 ， 又 称 给 定 通 量 边 
界 。 这 类 边界 条 件 可 表示 为 



























































































































































-K— =q, (x, y,Z,t) (x,y,z) eS, (1.4.32) 
On|s, 
' oh 
或 =K =q,(x,y,t) (x, y)eT, (1.4.33) 
On|,, 






































: 1 为 9 或 万 的 外 法 线 方向 ;941、92 WA RRR BL, PIRR So ETA ALS 上 单位 宽度 





式 


的 侧 向 补给 量 。 
对 于 给 定 通 量 边 界 问题 ， 在 数学 上 称 为 第 二 类 边 值 问题 ， 或 Neumann 问题 。 


3. 第 三 类 边界 条 件 〈Cauchy 条 件 ) 


















































若 边 界 曲面 品 或 曲线 三 上 水 头 梯度 二 和 水 头 函数 及 的 线性 组 合 为 已 知 ， 这 类 边界 称 为 第 三 
n 





类 边界 条 件 或 混合 边界 条 件 ， 表 达 形 式 为 


a+ fH = fz (1.4.34) 
n 











AP: fo RIIA LIEN EAR Z. 

具有 此 类 边界 条 件 的 地 下 水 运动 问题 称 为 Cauchy 问题 。 图 1.12 是 该 条 件 的 一 种 情况 : 承 压 
含水 层 的 侧 向 边界 由 两 层 构成 ， 一 是 垂 向 分 布 的 薄弱 透水 层 ， 二 是 弱 层 边界 外 侧 的 地 表 水 体 〈 河 
流 或 湖泊 )， 承 压 含水 层 中 的 地 下 水 通过 弱 透 水 层 向 河流 排泄 ， 此 时 边界 面 上 的 水 流通 量 9 为 





















































人 (1.4.35) 
nis, m 

















式 中 : KA m DAA EANA ERASE; ho 为 边界 外 侧 河流 的 水 位 。 





1.12 第 三 类 边界 条 件 





第 二 草 MR OW) 影响 下 的 地 下 水 运动 


一 般 情 况 下 ， 河 渠 与 地 下 水 之 间 有 着 一 定 的 水 力 联系 ， 河 渠 水 位 和 流量 的 变化 会 影响 附近 地 
区 的 地 下 水 动态 。 当 河渠 水 位 高 于 附近 地 下 水 位 时 ， 河 渠 将 补给 地 下 水 ; 反之 ， 河 渠 就 成 为 地 下 
水 的 排涝 出路。 研究 河渠 附近 地 下 水 的 运动 规律 ， 对 地 下 水 资源 评价 、 人 工 回 灌 系 统 规划 设计 、 
河道 建 闸 蕾 水 对 两 岸 地 下 水 动态 的 影响 计算 、 浅 层 地 下 水 为 咸 水 地 区 的 排 咸 补 淡 工程 规划 设计 、 
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土壤 盐 碱 化 的 预防 和 改良 等 都 有 重要 意义 。 
第 一 节 MRAR 

河渠 在 输 水 过 程 中 将 发 生 渗 漏 。 季 节 性 河道 和 中 小 型 渠道 的 输 水 过 程 是 间歇 性 的 ， 河 渠 开始 
充 水 后 ， 渗 漏 过 程 通常 经 历 三 个 阶段 : 非 稳定 非 饱 和 渗流 〈 湿 润 河床 〈 或 渠 床 ) 以 下 土 层 ) 阶段 、 
稳定 自由 渗流 阶段 和 顶 托 渗流 阶段 。 

1. 非 稳定 非 饱 和 渗流 阶段 

河渠 在 行 水 初期 ， 渗 漏水 首先 湿润 渠 床 以 下 及 周围 的 土 层 ， 随 着 湿润 土 层 逐渐 加 深 ， 渠 道 渗 
漏 量 随 之 变 小 ， 渗 漏水 体 的 湿润 锋面 向 下 层 推移 的 速度 也 逐渐 减 小 ， 因 此 ， 渗 漏 过 程 呈 非 稳定 状 
态 。 湿 润 锋面 以 上 土 体 逐 渐 被 饱和 ， 而 湿润 锋 面 附近 的 水 分 运动 则 呈 非 饱和 运动 状态 。 这 个 阶段 
延续 的 时 间 长 短 取决 于 地 下 水 埋 深 的 大 小 及 渠 底 以 下 土 层 的 透水 性 。 

2. 稳定 自由 渗流 阶段 

随 着 渗 漏 水 锋面 不 断 下 移 而 到 达 地 下 水 面 后 ， 下 渗水 体 与 地 下 水 形成 水 力 联系 ， 便 进入 了 河 
渠 自 由 渗流 阶段 。 此 时 ， 由 于 接受 渗 漏 水 的 补给 ， 河 渠 以 下 的 地 下 水 位 逐渐 升 高 ， 形 成 水 丘 状 ， 
并 向 两 侧 扩展 〈 图 2.1)。 渗 漏 初期 ， 由 于 地 下 水 出 流 坡 度 较 小 ， 渠 道 的 渗流 量 大 于 地 下 水 向 两 侧 
扩散 的 出 流量 ， 导 致 地 下 水 位 不 断 上 升 ; 在 地 下 水 位 未 上 升 至 河 〈 渠 ) 底 之 前 ， 河 渠 的 渗流 受 地 
下 水 位 的 影响 较 小 ， 当 水 丘 向 两 侧 扩散 的 流量 与 来 自 渠 底 的 渗 漏 量 相等 时 ， 渠 道 渗 漏 过 程 为 稳定 
状态 ， 渗 漏 量 基本 保持 稳定 ， 故 称 为 稳定 自由 渗流 。 












































3. 


图 2.1 


顶 托 渗流 阶段 








非 稳 定 与 稳定 自由 渗流 过 程 
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F 泄 








渠道 渗 漏 量 较 大 ， 地 下 水 埋 深 较 小 ， 
时 间 是 比较 短 的 。 随 着 水 丘 的 峰值 越 来 越 高 ， 上 升 至 河 ( 渠 ) 底 以 后 ， 

















连 成 一 体 ， 河 渠 的 渗 漏 将 受 











水 体 影响 区 域 











区 ， 经 过 一 定时 间 渗 漏 后 ， 顶 托 渗 





的 扩展 ， 水 力 坡 降 逐 渐 减 小 ， 河 

















漏 也 可 能 达到 稳定 状态 。 











量 比 前 两 个 渗 漏 阶段 要 小 。 





或 地 下 水 出 流 不 畅 的 条 件 下 ， 河 渠 自 


一 般 来 说 ， 




















渗流 阶段 持续 





地 下 水 与 渠道 ! 























的 地 面 水 


到 地 下 水 的 顶 托 影 响 ( 图 2.2)， 称 为 顶 托 渗流 阶段 。 在 这 一 阶段 ， 随 


渠 渗 漏 流量 也 随 之 减少 。 如 果 渠 道 附 近 有 稳 








项 托 阶 


BAI 


图 2.2 MIA 








第 二 节 ”河渠 发 生 自由 渗 漏 时 附近 地 下 水 的 运动 


一 、 河渠 自由 渗 漏 量 的 计算 


























在 无 边界 限制 的 含水 层 中 ， 有 一 条 河渠 输 水 并 发 生 自由 渗流 。 这 种 情况 下 ， 河 渠 的 渗 漏 量 主 
要 决定 于 河渠 的 断面 形式 、 河 渠 水 位 、 汇 床 和 下 部 土 层 的 渗透 系数 等 因素 。 河 渠 渗 漏 的 计算 方法 
很 多 ， 现 列举 两 类 加 以 说 明 。 









































(一 ) 理论 公式 





常见 的 形式 为 (B. B. BerepHHKkoBp, 1939) 
q=K(B+Ah) (2.2.1) 
式 中 : q 为 河渠 单位 长 度 的 渗 漏 量 ; K 为 河 CR) 床 的 渗透 系数 ; BAM CR) KEE, B=b+2mh 
(b 为 渠 底 宽 , m 为 边 坡 系数 ); 4 是 根据 渗流 理论 推导 出 的 系数 , 与 边 坡 系数 m 和 宽 深 比 B/A AK, 
可 自 图 2.3 查 得 。 对 于 宽 深 比 较 小 的 渠道 ， 为 便于 计算 ， 可 近似 采用 4=2， 当 宽 深 比较 大 时 ，4 
直 可 达 3 一 4。 
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图 2.3 4 值 曲 线 


(二 ) 经 验 公 式 




















由 于 渠道 渗 漏 的 影响 因素 很 多 ， 直 接 测定 又 有 一 定 困难 ， 在 灌流 设计 中 常用 经 验 公式 近似 
估算 。 计 算 渠 道 渗 漏 损失 的 常用 公式 为 (武汉 水 利 电力 学 院 ，1978) 
有 (2.2.2) 
Q" 
式 中 : o 为 每 公里 长 渠道 的 渗 漏 损失 占 通 过 流量 的 百分数 ;，a、5。 分 别 为 反映 土壤 透水 性 的 系数 ， 
如 表 2.1 所 示 ; O 是 渠道 输 水 流量 ，m/s。 
表 2.1 系数 a、m 值 
渠 床 土 壤 类 型 ”| 透水 性 |a |m 
HAERaE | 弱 0.7 | 0.3 
He ai dae E 中 等 ”| 1.9 | 0.4 
砂 壤土 及 轻 壤 土 | 强 3.4 | 0.5 
则 有 
q =0.864aQ'"” 


















































式 中 : q WAPI WISI RCA [m?/(d-m)] 


二 、 河渠 附近 地 下 水 的 上 升值 





设 地 下 水 初始 水 位 ho 为 水 平 , 受 河渠 的 影响 任 一 时 间 的 地 下 水 位 为 疡 如 取水 位 上 升值 s=h-ho 
为 变量 ， 建 立 如 网 2.4 所 示 的 坐标 系 ， 则 地 下 水 运动 的 基本 方程 及 初始 和 边界 条 件 为 





























ðs Os 
OS OS 2.2.4 
Ox? ôt ( ) 
s(x,0)=0 (2.2.5) 
s(%0,1)=0 (2.2.6) 
eae q (2.2.7) 
Ox|., 2 








式 (2.2.7) 是 基于 河渠 渗 漏 量 保持 一 定 的 情况 , 向 一 侧 排 汇 的 渗 漏 量 为 g/2, 根据 达 西 定律 而 得 。 











sh 











图 2.4 ”河渠 自由 渗流 影响 下 地 下 水 的 运动 


求解 上 述 定 解 问题 ， 可 得 到 水 位 上 升值 s 的 计算 式 为 


s(x,t) = | Fier) = sree) (2.2.8) 








f x Kh . 2 pp p q 、 
中 :z= 一 一 ,4= 一 —; lerfc(z)= 一 一 “dudz; 一 一 为 稳定 流 时 的 地 下 水 面 坡 
式 中 :z a a 7 ierfe(z) [ [ on duds Se 定 流 


降 ; Sep 为 稳定 流 情况 下 距 河渠 处 的 水 位 变化 值 万 为 含水 层 平均 厚度 。G(z) 值 可 查阅 相关 函 


BR GRRE, 1983). 












































第 三 节 ”河渠 顶 托 渗流 条 件 下 地 下 水 的 运动 


一 、 河渠 水 位 迅速 上 升 时 地 下 水 的 运动 

















设 在 河渠 水 位 变化 前 地 下 水 初始 水 位 水 平 ， 为 hn。 取水 位 变化 值 s=h-ho 为 变量 ， 建 立 如 图 
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2.5 所 示 的 坐标 系 。 





s 值 自 初 始 水 位 算 起 ， 上 升 





时 取 正 号 ， 下 降 时 取 负 号 。 当 河渠 水 位 迅速 上 升 高 




















度 五 的 情况 下 ， 地 下 水 运动 的 基本 方程 及 初始 和 边界 条 件 为 
Os Os 
ee) 2.2.4 
“ex at oa 
s(x,0)=0 (2.2.5) 
s(20,t)=0 (2.2.6) 
s(0,t)= H (2.3.1) 











式 (2.3.1) 表 示 河 洪水 位 在 E0 的 很 短 时 间 内 上 升 万， 然后 保持 不 变 。 





河渠 顶 托 渗流 影响 下 地 下 水 的 运动 


(一 ) 地 下 水 位 上 升值 s 


求解 上 述 定 解 问题 ， 
表达 式 








可 得 到 在 河渠 水 位 突 升 后 的 上 时 刻 ， 





距 河渠 x 处 的 地 下 水 位 上 升值 s 的 


s = Herfe(z)= HS (2.3.2) 








(2.3.3) 





erfe(z)=1-erf(z), erf(z e™ du. X erf(z) 为 误差 函数 ，erfec(z) 为 余 误 差 函数 ， 可 自 表 





=f 


2.3 查 得 








。 若 含水 层 的 压力 传导 系数 a CS, 欲求 在 任 一 距离 x 和 和 有 





E 一 时 间 z 











办 河渠 水 位 


RAG H hI 


引起 的 地 下 水 
式 (2.3.2) 即 可 而 








立 的 变化 值 ， 可 先 求 出 z GAARA CREPE, 1983) 得 到 S(z)， 由 














IE s {Ho 
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(二 ) 地 下 水 流速 和 流量 

















经 变换 求解 〈 张 蔚 柑 ，1983 )， 可 得 到 在 河渠 水 位 突然 上 升 后 ， 附 近 地 下 水 的 渗透 速度 v 
Bs HK 3 Hes 
v=-K—= -e 44 = K—P (2.3.4) 
Ox vrat x 




















式 中 ， .e- nyt eae, KE 为 表示 当 河渠 位置 至 断面 x 之 间 区 域 的 平 
T Xx 


均 坡 Ke 时 的 地 下 水 流速 。 











地 ee u 用 下 式 表 示 


y 
u=- =— = e% (2.3.5) 





由 (2.3.4) 式 ， 通 过 任 一 断面 x 处 的 流量 gq 为 













































































-PK © HWa } 
=vh = crtani e” 2.3.6 
dx it at Jat ( ) 
4x0, ARR hA Fk EL qo 
g, = ea (2.3.7) 
Jat 
在 时 间 上 上 内， 通过 任 一 断面 x 处 的 单 宽 地 下 水 总 量 U, 
U_= dt = Wat ierfc aa 2.3.8 
s= fa uH d aa (2.3.8) 
式 (2.3.8) 也 可 表示 为 如 下 形式 : 
Nat . x Li. 
U_ = wHx —— ierfc| —— |= wHx-—ierfc(z) = wHxG 2.3.8" 
+ = HE (| Mix (z)=u (2.3.8) 
K Z ae G Hako 
su, 一 天 一 ， = o 
Wat Zz 
在 (2.3.8) 式 中 ， 取 x = 0 ， 可 以 得 到 在 上 时 段 内 ， 河 渠 向 一 侧 补 给 地 下 水 的 总 量 Uo 
U, = fadt =2H pat ierfe (0) =1.128H uvat (2.3.9) 
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(三 ) 








河渠 水 位 呈 阶 梯 状 变化 的 情况 


在 实际 情况 下 ， 河 渠 水 位 常 是 变化 的 。 如 果 河 渠 水 位 随时 间 的 变化 呈 阶 梯形 状 〔 或 概 化 为 阶 














梯形 状 )， 如 图 2.6 所 示 ， 当 1>t 时 ， 河 渠 边界 条 件 ( 相 比 式 (2.3.1)) 成 为 


F 


=, 





























m 


s(0,7)= > (FH, -H,,..) (2.3.10) 


0 








图 2.6 ， 河渠 水 位 呈 阶 梯 状 变化 过 程 








旧式 (2.3.10) 作 为 边界 条 件 ， 求 解 方程 (2.2.4)， 得 到 当 户 t 时 ， 河 渠 附近 地 下 水 位 的 上 升值 





m 


s(x, t) E > (H, = Hi ae (2.3. 1 1) 


0 


通过 任 一 断面 x 处 的 地 下 水 流量 tn) 





q, = > (H, —H,,,)uva Fee 


(2.3.12) 
0 Vn(t—t, ) 


河渠 向 一 侧 补 给 地 下 水 的 流量 tn) 


通过 断面 x 处 的 地 下 水 总 量 


河渠 向 一 侧 补给 地 下 水 的 总 量 





` (H, — H ma Juva 


do = (2.3.13) 
aac ee 











U, =ux> (H, - A, 3G, (2.3.14) 
0 
G = 一 ierfc(z ), Z, = a 
Zp 2Ja(t-t,) 
U, =1.12844a Ý (H, -H t-t, (2.3.15) 
0 
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二 、 河渠 水 位 等 速 上 升 〈 或 成 折线 变化 ) 时 地 下 水 的 运动 


(一 ) 河渠 水 位 等 速 上 升 时 的 情况 
在 河渠 水 位 等 速 上 升 〈 或 下 降 ) 的 情况 下 ， 河 渠 附 近 地 下 水 非 稳 定 流 定 解 问题 为 




















Os ôs 

人 2.2.4 
Ox? ôt ( ) 
s(x,0)=0 (2.2.5) 
s(00,1)=0 (2.2.6) 
s(0,1)= vot (2.3.16) 


求解 该 定 解 问题 ， 得 到 地 下 水 位 上 升值 的 计算 式 为 


s(x,t)= Wl 让 ert 5) =v,t-M(z) (2.3.17) 
式 中 : MG) 为 河渠 水 位 等 速 升降 〈 折 线 变化 ) 时 对 地 下 水 位 的 影响 系数 。 


2 i2erfc(z ELE. e™ dudzdz 


Mz) 为 一 特殊 函数 ， 可 查 相 关 的 特殊 函数 表 〈( 张 市 棋 ，1983 )。 
通过 任 一 断面 x 处 的 地 下 水 流量 









































9 .= VIXA Laa = vx: G (2.3.18) 
z 





ï 
Hu 


渠 向 一 侧 补给 地 下 水 的 流 上 





qo =1.128v Var (2.3.19) 




















在 时 间 上 内 ， 通 过 任 一 断面 x 处 的 单 宽 地 下 水 总 量 Uy A 











Ue dt = 80 ater 元 2.3.20 
x [a oH Wat ( ) 
CECI ECA, WR MA FKA E UoN 

U, = 0.75vtuvat (2.3.21) 


(二) 河渠 水 位 呈 折 线 〈 分 段 等 速 ) 变化 的 情况 


在 实际 情况 下 ， 河 渠 水 位 会 随 着 径流 汇集 情况 和 输 水 过 程 而 涨 落 ， 涨 落 的 速度 在 各 时 段 可 能 
是 不 同 的 。 这 种 不 等 速 涨 落 过 程 可 概 化 为 图 2.7 所 示 的 折线 变化 情况 。 
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图 2.7 ”河渠 水 位 呈 折 线 变化 过 程 的 概 化 图 


分 析 图 2.7， 可 以 得 出 : 











当 1< 时 ， 从 开始 时 的 水 位 算 起 ， 河 渠 水 位 的 变化 为 s (0,1)= vot ; 
“4h>t>t ll, 河渠 水 位 的 变化 为 s (0,7)=vot+ (vi 一 vo (t-t); 


当 1> 时 ， 河渠 水 位 的 变化 为 s(0, 力 = >》 (ww Yna- tp). 
0 











根据 水 流 膨 加 的 原理 ， 可 得 出 河渠 附近 地 下 水 位 变化 值 为 




















sœ d= ,NM, (2.3.22) 
0 


RP: M,, = 4ierfe a 
2,Ja(t-t,, 


通过 任 一 断面 x 处 的 地 下 水 流量 为 





q, = uY (v, -v,1)G, (2.3.23) 
0 
2,lalt —t x 
HG, = “ierf 
AP: G, ier (iE 





河渠 向 一 侧 补给 地 下 水 的 流量 为 
qo =1.128u- X (v, -v,a Walt -t,) (2.3.24) 
0 
在 时 间 t 内， 通过 任 一 断面 x 处 的 单 宽 地 下 水 总 量 U, A 


U, = H © (vn Vma Xt =E )D， (2.3.25) 
0 


ua 
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式 中 : D, == i'erfolz, ) ， a 。D(z) 可 查阅 相关 函数 表 


Z, ” 2Valt-t,) 
在 上 时 段 内 ， 河 渠 向 一 侧 补 给 地 下 水 的 总 量 Uo N 


U, =0.75u Jad (vy -ww Nit -tY 
0 








第 四 节 水 平 排水 条 件 下 的 地 下 水 运动 








GERIR, 1983). 


(2.3.26) 








FEAR AKA, BK A FEKA RE A Tht SOP Jk Pe OB AE 

































































算 问 题 。 为 了 排除 田间 积 水 和 降低 地 下 水 位 ， 需 要 布置 一 系列 相互 平行 〈 或 接近 平行 ) 的 沟渠 (或 








利用 天 然 河 道 ) 将 地 区 分 割 成 条 带 状 地 段 ， 在 河渠 较 深 、 具 有 阻截 地 下 水 的 作用 时 ， 河 间 地 段 地 


























下 水 动态 可 以 作为 独立 单元 进行 研究 。 











在 水 平 排水 条 件 下 ， 特 别 是 在 瞳 管 排水 和 非 完整 沟 排 水 条 件 下 ， 地 下 水 流 多 为 非 稳定 非 渐变 









































流 ， 即 地 下 水 流 为 垂直 放 面 上 的 二 维 非 稳定 流 。 这 类 问题 除 个 别 简单 边界 情况 可 








解 外 ， 一 般 均 需 通 过 一 定 简化 后 才能 求 得 近似 解 。 近 似 求解 的 方法 主要 有 两 种 : 




















以 求 得 严格 解析 
一 是 将 非 渐变 流 








近似 地 看 作 渐 变 流 ， 先 求 得 非 稳定 渐变 流 的 解 ， 再 根据 非 渐变 流 对 得 到 的 解析 解 进行 修正 ， 二 是 





























先 将 各 个 瞬间 的 非 稳定 水 流 近似 看 作 稳定 水 流 ， 在 求 得 稳定 非 渐变 流 解 后 ， 再 模 








和 流量 的 变化 过 程 ， 近 似 推 求 非 稳定 非 渐变 流 的 解 。 以 下 分 两 类 给 出 相应 的 解 。 





一 、 水 平 排水 地 段 地 下 水 非 稳定 渐变 渗流 
当 排水 沟 〈 河 ) 为 完整 沟 时 ， 两 沟 〈 河 ) 间 地 段 的 地 下 水 流 可 视 为 渐变 流 。 


(一 ) 均匀 入 渗 条 件 下 沟 〈 河 ) 间 地 段 地 下 水 非 稳定 渐变 渗流 





据 各 个 瞬间 水 位 





在 有 降雨 或 灌水 入 渗 的 情况 下 ， 地 下 水 位 将 随 入 渗 补 给 而 上 升 ， 当 入 渗 停 4 


上 后 ， 在 排水 沟 的 








作用 下 地 下 水 位 逐渐 下 降 ， 地 下 水 运动 为 非 稳定 状态 。 地 下 水 位 的 上 升 高 度 除 了 与 降雨 和 灌水 入 




















渗 强 度 及 持续 时 间 有 关外 ， 还 决定 于 土 层 的 厚度 和 排水 沟 的 间距 等 。 
图 2.8 表示 地 表 均 匀 入 渗 补 给 (补给 强度 为 e) 条 件 下 ， 两 侧 为 完整 排水 沟 









































( 河 ) 的 沟 ( 河 ) 





间 地 段 的 排水 情况 ， 此 时 ， 地 下 水 流 可 视 为 渐变 流 ， 对 于 均 质 含水 层 ， 地 下 水 运动 的 基本 方程 为 


@s e Os 
+ 二 一 


a-z = 
ôx u ot 
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(2.4.1) 

















图 2.8 均匀 入 渗 沟 间 地 块 排水 示意 图 





图 2.8 H, WU GD 水 位 保持 稳定 ， 且 河 间 地 段 补给 强度 均匀 分 布 ， 则 沟 〈 河 ) 间 地 段 
地 下 水 的 运动 情况 应 以 该 地 段 中 心 为 对 称 。 在 这 种 情况 下 ， 地 段 中 心 可 看 作 不 透水 边界 。 取 地 段 











的 一 半 ， 其 一 侧 边 界 为 河渠 、 一 侧 为 不 透水 边界 ， 则 相应 于 式 (2.4.0) 的 定 解 条 件 为 


或 























式 中 : s 为 地 下 水 位 上 升值 ; 工 为 两 沟 ( 河 ) 之 间 的 距离 ，L'= 4 


_ x - 4at at 
= Bae Bae TIP 


求解 上 述 定 解 问题 ， 可 得 出 河 间 地 段 任 一 点 x 处 地 下 水 位 上 升值 s 的 计算 公式 


s(x,1)=—* (7) 
u 














D-E 


2 
2 (a ) 
一 一 一 和 
2 
当 上 > 2 时 ， 式 (22.4.6) 中 右 端 第 二 项 可 忽略 不 计 ， 此 时 ， 式 (2.4.6) 可 简化 为 
le 
= ———_;x(2L'- 
s(x, t) > Kh x( x) 
可 以 看 出 ， 水 位 上 升值 s 与 时 间 上 无 关 ， 即 水 位 达到 了 稳定 。 
EM GA) 间 地 段 中 心 ,xz = 工 ” ,水 位 上 升值 为 


(2.4.2) 
(2.4.3) 
(2.4.4) 


(2.4.5) 


(2.4.6) 


(2.4.6') 


(2.4.7) 


(2.4.7') 
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E q,=—-Kh = ， 可 导出 河渠 排泄 地 下 水 的 流量 go 的 计算 式 为 
X x=0 
qa = L'(G}o (2.4.8) 











2 2sinf 3 d (24) i 
(G)o=1-> e>? (2.4.8") 


IK 


roe Gheb goes 




















式 (2.4.7) 可 得 出 排水 流量 与 地 段 中 心 水 位 上 升值 的 关系 式 : 

Hy +H, H.-H _ iH Ho 
2 L' L' 

式 中 : Hos He AAA x= 0 FO xL" 处 的 水 位 高 度 。 

利用 式 (2.4.7), 还 可 以 计算 排水 沟 间 距 。 若 入 渗 强 度 为 a, 两 沟 中 间 允 许 地 下 水 上 升 高 度 为 se 

则 排水 沟 间 距 工 的 计算 式 为 




















go =éL' =2Kh =2K (2.4.7") 























— 

















TE 2 -| EE 

Saali fee EE ey (2.4.9) 

V e E P 

H+H, 2H,+s, 
2 

定 渗流 时 排水 沟 间 距 的 计算 公式 。 注 意 ， 稳 定时 间 需 满足 











。 式 (2.4.9) 即 为 长 期 降雨 入 渗 (上 > 2 ) 条 件 下 排水 地 段 发 生 稳 











RP: h= 














sap = (2.4.10) 
Kh 











式 (2.4.10) 表 明 , 除了 降雨 入 渗 持 续 时 间 外 ， 是否 发 生 稳定 渗流 还 决定 于 K、h 八 工 等 因素 。 
排水 沟 间 距 工 愈 小 ， 土 壤 渗 透 系 数 K 愈 大 ， 土 层 厚度 h 愈 大 ， 达 到 稳定 所 需 的 时 间 傅 短 。 
如 有 果 降 雨 入 渗 强 度 e 随时 间 发 生变 化 , 并 可 简化 为 阶梯 形变 化 , 或 发 生 间 其 降雨 或 灌水 时 ( 见 
2.6)， 任 一 时 刻 的 入 渗 强 度 可 表示 为 


E= > le, -= E,1) 


式 ， : En Al t> tm 时 的 入 渗 强 度 ， m=0 时 ， En-1— 0. 
在 任 一 时 间 t> ta T He PK cP EN 
s(x,1)= >> En Emi Gtt, Ji (M, ) | (2.4.11) 
u 


0 


式 ， (Mv, ) = 4)" (- 1)" | ot 2) + i enaz) 
t t 









































页 
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(2.4.12) 





(G, J = > (-1)"- 2 可 ern 














e 
n=l (> 一 1 | 
mT 
2 
对 于 沟 距 工 


简化 为 





RA, Ha 值 很 小 的 情况 ， 则 人 /很 大 。 


IK 





12 
满足 ! < 0.04 上 时， 式 (2.4.6) 可 
a 
s(x,t)=—“fl- M(z)] 
u 








(2.4.6") 
Þ: M(Z)= 4i? erfe(Z); Z = 5 ， 式 2.46 ) 为 仅 有 单 沟 排水 时 地 下 水 位 的 计算 公式 。 
a 
此 时 ， 海 的 排水 流量 为 




















do =1.128eVat 





在 无 排水 情况 下 ， 降 雨 入 渗 过 程 


E! 

















地 下 水 位 





(2.4.13) 
L awp EE N 
R EY, 
(二 ) 排水 沟 水 位 瞬时 下 降 条 件 下 沟 间 地 段 的 渗流 


C1) 初始 水 位 水 平 的 情况 
EREN BEIRAK 








入 渗 强 

















制作 用 导致 地 下 水 上 升 高 度 小 


而 入 渗 持 续 过 程 又 较 短 的 情况 下 ， 除 了 在 沟 附 近 地 段 
FEY 以 外 ， 大 部 分 地 
JIS, WER 



































于 排水 沟 的 控 
区 地 下 水 位 变化 均 与 无 排水 的 情况 相同 。 
入 渗 过 程 可 以 近似 按 瞬 时 补给 一 定 水 量 严 的 情况 考虑 。W 的 补给 将 引起 沟 间 地 段 的 地 
下 水 位 普遍 =W 关 
F 水 位 普遍 上 升 刀 Viy HH 






































孔 际 紊 或 称 饱和 差 )。 





上 述 问题 也 可 以 看 成 初始 时 《入 渗 停 止 时 ) 地 下 水 位 水 平 ， 位 于 沟 水 位 以 上 hh“ 图 2.9), 或 
在 1 二 0 时 刻 沟 水 位 突 降 ho， 然后 保持 不 变 。 
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图 2.9 

































































沟 水 位 突 降 条 件 下 地 下 水 渗流 
该 条 件 下 地 下 水 运动 基本 方程 、 初 始 条 件 和 边界 条 件 为 
Os Os 
C50 2.2.4 
ax? ôt Sa 
s(x,0) = hy (2.2.5") 
s(0,t)=0 (2.2.6) 
As(L',t) _ 0 (2.4.5) 
Ox 
经 适当 变换 后 对 上 述 问 题 求解 ， 可 得 到 两 种 形式 的 解 。 
(1) 误差 函数 形式 的 解 
s(X,7) = h1 - (5) | (2.4.14) 
' = > 21 十 2 一 无 2n+x =. x - at 
式 中 : = > (—1) | erfc +erfd —— ||, X=—, t=—> 
| wat, 728 
(2) 富 氏 级 数 形式 的 解 
s(x,7)= h1 = (5) | (2.4.15) 
E cos (1-3) | {2}: 
b = n 2 ' 
xt (s) me 1) = e (2.4.15’) 
2 
Hr > 0.3 时 ， 上 式 中 无 穷 级 数 只 需 取 一 项 即 可 ， 有 
co (1 -3)7 js 
s£, F) = h —=———"=e Y (2.4.16) 


T 








在 两 沟 间 地 段 ， 

















心 ， 有 x=1, fLAsK(2.4.16), 





s, =s(1,7)= | 4 日 | (2.4.17) 


取 对 数 后 可 得 出 两 沟 间距 工 的 计算 公式 





(2.4.18) 





式 (2.4.18) 一 般 称 为 Glover 公式 。 
排水 沟 排 水 流量 的 计算 : 





qo = Kh ar (2.4.19) 








oo i mAg 7 
或 ee r”) 





(2) 初始 水 位 呈 抛 物 线 分 布 的 情况 
若 降 雨 停止 一 段 时 间 (如 = 0.035 ) 后 ， 在 排水 沟 的 作用 下 ， 两 沟 附 近 地 下 水 位 下 降 较 快 ， 
而 地 块 中 间 处 水 位 下 降 较 慢 , 地 下 水 面 线 接近 抛物 线形 状 。 当 初始 水 面 线 具 抛物 线形 状 时 , 沟 ( 河 ) 
间 地 段 任 一 点 的 地 下 水 位 严 可 用 下 式 表 示 : 


"| 
h=h,|1- oA (2.4.20) 





















































两 沟 中 间 点 地 下 水 位 he J 





Khtn? | 


h, | p (2.4.21) 
T 











排水 沟 间 距 工 的 计算 式 为 








(2.4.22) 





(2.4.38) 式 也 称 为 Glover-Dumm 公式 。 


二 、 均匀 入 渗 条 件 下 水 平 排水 地 段 地 下 水 非 渐 变 渗流 


















































在 实际 情况 下 ， 用 于 农田 排水 的 田间 排水 沟 〈 或 暗 管 ) 深度 多 为 2~2.5m， 而 透水 层 厚 度 常 
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大 于 沟 深 ， 此 时 排水 沟 属 于 非 完整 沟 ， 地 下 水 流 自 含 水 层 进入 排水 沟 时 为 非 渐变 渗流 ， 必 须 考 虑 








排水 沟 附 近 局 部 渗流 损失 。 


(一 ) 地 下 水 稳定 渗流 





在 均匀 入 渗 条 件 下 ， 当 入 渗 补 给 地 下 水 的 水 量 与 排水 流量 相等 时 地 下 水 运动 将 达到 稳定 。 前 
面 已 导出 了 稳定 时 渐变 流 《〈 完 整 沟 ) 情况 下 沟 间 地 段 任 一 点 x 处 的 水 位 上 升值 计算 式 (2.4.7) 及 沟 
间 地 段 中 心 处 地 下 水 位 上 升值 计算 式 (2.4.7)。 对 于 非 渐变 流 的 求解 ， 可 在 渐变 流 的 基础 上 ， 考 虑 
非 完整 沟 对 水 流 的 影响 〈 即 在 沟 床 附近 发 生 和 急剧 收缩 而 产生 局 部 渗流 损失 )， 对 其 进行 修正 。 
































C1) 不 透水 层 位 于 有 限 深 度 的 情况 〈 泪 兴业 ，1962 ) 

















当 含水 层 平均 厚度 h 相对 于 排水 沟 间 距 工 来 说 较 小 时 ， 如 L>4 h， 可 视 为 不 透水 层 位 于 有 限 
深 的 情况 。 非 完整 排水 沟 ( 管 ) 间 地 段 地 下 水 含水 层 状况 及 地 下 水 浸润 线 如 图 2.10 所 示 。 排 水 沟 


























( 管 ) 水 位 《或 沟 水 位 高 出 不 透水 层 的 高 度 ) 为 Ho， 两 沟 中 间 一 点 水 位 为 及 。 排 水 瞳 管 的 直径 
































Wad (车 为 排水 明 沟 可 采用 换算 直径 或 水 面 宽 B)。 假 设 含水 层 厚度 hh 远大] 


no- H. +H 
两 ， 在 计算 中 可 近似 取 为 常量 下 = FA 














图 2.10 ， 非 完整 沟 排 水 条 件 下 地 下 水 渗流 





通过 保 角 变 换 求 解 〈 瞿 兴业 ，1962)， 可 得 出 以 下 结果 : 
沟 间 地 段 任 一 点 地 下 水 位 与 沟 〈 管 ) 水 位 之 差 : 





' a 
on, 22%) Ly, 2h 


p 
h z) ter 
4 





4h 
两 沟 中 间 点 OEL) 处 地 下 水 位 与 沟 水 位 之 差 ， 





2aL'| 1 sh 
[ee ee mee ea 


K |x | AhL 





C 


K Ix (=) AhL' 
sh} -一 




















FF 水 位 变化 值 AZ 一 友 








(2.4.23) 


(2.4.24) 


ARAKI PATRIA, URGE Se > 2 ， 式 (2.4.23) 可 简化 为 















































































































































menaa o as ee (2.4.25) 
K lia (+ Ah 
sh} — 
4h 
或 A ele Sys ey, (2.4.25') 
2 Kh K «a (=) 
shl -一 
4h 
与 式 (2.4.7) 相 比 ， 可 以 看 出 ， 式 (2.4.25/) 右 端 第 一 项 表示 在 渐变 流 和 完整 沟 情 况 下 的 水 位 上 升 
值 ， 第 二 项 表示 由 于 排水 沟 的 非 完整 性 导致 的 局 部 损失 水 头 。 
在 稳定 入 渗 情 况 下 ， 疝 一 侧 沟 的 排水 流量 为 q/=sL'， 结 合式 (2.4.25)， 有 
1 
q, = K(H, -H,) T oe (2.4.26) 
oh” Ps (2 4 
当 AH tH, KERRAK SE qi 与 完整 沟 非 水 流量 go。( 见 式 (2.4.7”)) 的 比值 w 
人 (2.4.27) 
qo ñ 1 
= 
Ah 
称 w 为 在 有 均匀 入 渗 或 蒸发 情况 下 非 完整 沟 排 水 流量 的 修正 系数 。 
tH B<<h, ao Se x 一 一 ， 式 (2.4.27) 可 近似 为 
Se l (2.4.27') 
do i4 in 
aL nB 
式 中 :对 于 排水 明 沟 ，B 取水 面 宽度 ， 对 于 排水 暗 管 ，B 取 暗 管 直 径 d; 为 两 排水 沟 间 距 。 

















非 完整 沟 排水 情况 下 的 排水 沟 间 距 工 的 计算 可 通过 对 


Se AEA I 





E 的 计算 公式 〈 式 (2.4.9)) 1B 


正 获 得 ， 即 











8Kh(H, —H,)a 


























L= 2.4.28 
\ 3 ( ) 

代入 w， 并 整理 后 ， 得 非 完 整 沟 排水 间距 的 计算 公式 为 
L= [23 =L a K(H.-H,) _ 4h rea (2.4.28') 

E m aB 
(2) 不 透水 层 位 于 无 限 深 度 的 情况 
当地 下 水 不 透水 层 埋 藏 极 深 〈( h > L) 时 ， 地 下 水 流 条 件 可 相当 于 透水 层 无 限 深 的 情况 ， 如 
图 2.11。 这 种 情况 仍 可 用 类 似 方法 推 求 排水 沟 计算 公式 。 
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图 2.11 


不 透水 层 无 限 深 情况 下 的 排水 
求 得 任 一 点 x 处 的 地 下 水 面 线 方程 为 





























人 (2.4.29) 
Kx : (2) 
Sln | 一 一 
4L 
ive Ae «A RP ed , PA EF Se _....(aB zB 
EEANN, HAAMER D KE RA, Mitsi ZE) = 2% ， 
此 时 ， 两 沟 中 间 地 段 中心 水 位 计算 公式 为 
Hens EL ga (2.4.30) 
Kaz XB 
排水 沟 间 距 的 计算 式 为 
KA (H.-H,) 
= (2.4.31) 
Pca 
mB 
排 入 两 侧 排水 沟 的 流量 为 
Kx(H,-H,) 
q=eLx (2.4.32) 
noe 


(二 ) 地 下 水 非 稳定 渗流 





实际 上 ， 排 水 条 件 下 的 地 下 水 渗流 大 多 为 非 稳定 非 渐变 流 问 题 。 如 在 降雨 期 间 ， 当 降雨 入 渗 
补给 地 下 水 的 水 量 大 于 排水 沟 排 出 的 水 量 时 ， 地 下 水 位 会 不 断 上 升 ， 降 雨 停止 后 ， 在 排水 沟 的 作 
用 下 ， 水 位 逐渐 回落 ， 地 下 水 运动 为 非 稳定 过 程 。 这 类 问题 可 以 在 
解 的 基础 上 近似 求解 而 得 。 

(1) 以 非 


稳定 渐变 流 的 解 为 基础 的 有 效 深度 法 求解 排水 沟 间 距 
由 非 稳 定 渐变 流 条 伯 






































E 非 稳定 渐变 流 和 稳定 非 渐变 流 














F 下 排水 沟 间 距 工 的 Glover 公式 (2.4.18)， 又 知 ， 在 非 渐变 流 情 况 下 ，! 























水 流 在 非 完整 沟 附 近 受 到 束缚 作用 而 产生 附加 水 头 损失 ， 使 其 渗流 量 小 于 发 生 渐变 渗流 的 完整 沟 
CE) 时 的 渗流 量 。 根 据 式 (2.4.27)， 非 完整 沟 的 流量 qi 可 自 完整 沟 的 流量 qo 乘 以 修正 系数 w 求 


得 : 









































A N ye J (2.4.33) 
L 2 
Kah 为 含水 层 的 有 效 厚度 。 
将 式 中 的 含水 层 的 平均 厚度 hh 用 有 效 厚 度 ah 代替 ， 可 得 到 非 稳定 非 渐变 流 情况 下 排水 沟 间 
距 的 计算 公式 



































(2.4.34) 





a =——___—_ (2.4.27') 


式 中 其 余 符号 的 含义 同 (2.4.18) 式 。 
由 于 在 修正 系数 w 中 已 含有 排水 沟 间距 LK， 式 (2.4.34) 需 用 迷 代 的 方法 求解 。 




















(2) 以 稳定 非 渐 变 流 解 为 基础 的 变换 稳 态 过 程 法 求解 排水 沟 间 距 〈( 浴 兴业 ，1962; IRER, 
1996) 

在 假设 水 流 为 稳定 流 的 条 件 下 ， 降 雨 入 渗 补 给 量 等 于 排水 沟 的 排水 量 g， 即 g=eLK。 由 稳定 非 
渐变 流 的 求解 结果 〔 式 (2.4.28))， 可 得 到 稳定 非 渐变 流 状 态 下 单位 长 度 排水 沟 两 侧 进 入 的 排水 流 
Æ q 与 作用 水 头 A, (地段 中 心 水 位 与 沟 水 位 之 差 ) 的 关系 式 为 

_ 8KhadH, 

© L 
式 中 ， 在 含水 土 层 有 限 深 条 件 下 的 a 由 式 (2.4.27”) 表 示 。 
考虑 降雨 停止 后 ， 在 排水 沟 作 用 下 ， 沟 间 地 段 地 下 水 位 的 下 降 情况 。 设 初始 水 面 为 一 通过 两 
沟 中 间 一 点 水 位 为 to 的 稳定 地 下 水 降落 曲线 ,在 dt 时 间 内 ， 排 水 地 段 中 心 水 位 下 降 了 dH, 称 其 
所 对 应 的 平均 水 头 瓦 为 该 处 地 下 水 位 高 出 明 沟 水 面 或 暗 管 中 心 的 作用 水 头 〈 如 图 2.12 所 示 )。 若 
在 整个 排水 地 段 水 位 均匀 下 降 dA, SUTIN IAEA LH; 然而， 排水 地 段 地 下 水 位 并 非 
均匀 下 降 ， 真 正 所 琉 干 的 体积 (如 图 2.12 中 阴影 部 分 ) 等 于 Ld, 乘 以 地 下 水 面 形状 修正 系数 5。 
则 在 dt 时 间 内 , 土壤 所 释放 的 水 量 为 x56LdH, 其 中 /为 土壤 的 给 水 度 ; 5 为 地 下 水 面 形状 修正 系数 ， 
对 于 排水 明 沟 ，5= 0.7~0.8; 对 于 排水 暗 管 ，5= 0.8~0.95。 




































































(2.4.28") 
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在 dt 时 段 内 ， 水 流 














q,dt=—-yoLdH,, NA 


212 


自 时 段 初 的 稳定 状态 变化 为 时 段 末 的 稳定 状态 ， 


地 下 水 稳 态 变换 过 程 


He 和 Ho 的 标注 后 





图 2.10 








应 满足 水 量 平 衡 方程 : 














对 式 (2.4.35) 由 HoH, RA, PSAE JEE L 








在 含水 土 层 无 限 深 的 情况 下 ， 排 水 流量 与 作用 水 


q 





KI 














— \ 


采用 同样 方法 可 求 得 非 稳定 流 条 件 下 排水 沟 间 距 














t 


潜水 蒸发 不 仅 可 以 降低 地 下 水 位 ， 同 时 输送 盐分 











排水 系统 后 ， 潜 水 的 蒸发 对 地 下 水 位 的 变化 仍然 起 着 相当 重要 的 作用 ， 在 排水 计算 中 必须 考虑 。 





KhaH 
: a tdt=-uôLdH, (2.4.35) 
p= - (2.4.36) 
7 H; Sha 加 
õp In — 
HOD H, 
头 的 关系 为 
Ge =n (2.4.37) 
中 XT in 7 mB 
2L 
的 计算 公式 
OD In —* 
j H 


考虑 潜水 蒸发 时 的 非 稳定 流 排 水 计算 








至 土壤 表层 ， 导 致 土壤 的 盐 渍 化 。 即 使 修建 



































研究 ， 并 提出 了 多 种 计算 公式 。 




















WEAK ARACHIS s 是 地 下 水 埋 深 和 潜在 蒸发 量 ( 或 水 面 蒸发 ) 的 函数 ， 许 多 作者 对 这 一 问题 进行 了 
中 阿 维 良 诺 夫 提 出 











的 公式 (1957) 是 应 用 最 广泛 的 公式 之 


E=E ( E) (2.4.39) 
一 <0 aaa ‘T. 
A 


0 











AF, a 为 水 面 蒸发 量 ，A 为 地 下 水 埋 深 ;Au 为 潜水 蒸发 强度 接近 于 零 时 的 地 下 水 埋 深 ， 也 称 极 
限 蒸发 深度 ， 与 土壤 性 质 和 作物 生长 情况 有 关 ; n 为 经 验 指数 ， 与 土壤 性 质 和 作物 生长 阶段 有 关 ， 
一 般 为 1~4。 

根据 实际 观测 资料 ， 在 地 下 水 埋藏 较 浅 、 或 作物 根系 吸水 深度 较 大 的 情况 下 ，n 值 接 近 于 1 
( 李 文 济 ，1961)， 于 是 ， 式 (2.4.39) 成 为 


















































€=60 [ -之 (2.4.39") 
Au 
式 (2.4.39/) 能 够 较 确 切 地 反映 地 下 水 埋 深 较 浅 或 根系 吸水 深度 较 大 时 地 下 水 素 发 强度 的 变化 
规律 ， 也 是 相对 简单 的 形式 ， 可 以 此 式 作 为 推导 排水 沟 计算 公式 的 依据 。 
在 地 下 水 侧 向 径流 和 天 然 排 水 可 忽略 不 计 的 情况 下 ， 地 下 水 下 降 速度 只 决定 于 地 下 水 蒸发 强 
Ree 和 土壤 给 水 度 j ， 即 












































dh € 











—=-— (2.4.40) 
dt u 
将 式 (2.4.39) 代 入 式 (2.4.40)， 积 分 并 整理 后 可 得 到 
h=h,+(A,—-A, )e™ (2.4.41) 





BO, hy tAE: ho HEHE ROKR RIEHL FAC, IUD EPR TRE ARIK Air 
A 为 起 始 时 的 地 下 水 埋 深 ， 7 = 氏 了 。 
H Ao 

在 干旱 季节 有 动态 观测 资料 的 地 区 ， 参 数 A 和 可 根据 地 下 水 动态 观测 资料 求 得 。 对 不 同 
的 初始 条 件 可 求 得 不 同 的 地 下 水 非 稳定 流 方 程式 。 

C1) 初始 地 下 水 位 为 水 平 的 情况 。 

设 初始 地 下 水 位 为 常量 而 ， 在 蒸发 和 排水 沟 排水 的 双重 作用 下 ， 不 同时 间 的 地 下 水 面 线 如 图 
2.13 所 示 ， 因 地 下 水 蒸发 强度 随 埋 深 的 变化 而 变化 ， 故 不 同 x 处 的 蒸发 强度 不 同 。 
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图 2.13 有 蒸发 时 沟 间 地 段 地 下 水 运动 示意 图 














两 沟 中 间 点 的 地 下 水 位 最 高 ， 其 计算 式 为 OKRE, 1963, 1983): 














2 _{ abt 
ra|) fateh) Wee tz) (2.4.42) 
ch VD A 4b 
2 2 
Bei pte pal Reh ee 
4A,Kh 4 














如 果 要 求 : 经 过 时 间 上 AUBREY A A BE h EAS TL 的 计算 式 
为 : 

















(2.4.43) 
从 式 (2.4.43) 也 可 以 解 出 地 下 水 位 自 加 降低 到 为 所 需要 的 时 间 1 : 
m 
A h,+A,| 1-—= 
Lu 4 4b 
t = —— hn —-—__~__ (2.4.44) 
ERP g h +A l- ) 
“IL chb 


(2) 初始 水 面 为 稳定 降落 曲线 的 情况 

如 前 所 述 ， 在 蒸发 和 排水 的 共同 作用 下 ， 地 下 水 位 是 一 个 不 断 降 落 的 非 稳 定 流 过 程 。 泪 兴业 
等 采用 瞬间 法 将 整个 渗流 过 程 分 解 为 若干 个 dt 时 段 内 的 稳定 渗流 过 程 , 这 些 稳定 过 程 在 时 间 上 
续 交 替 ， 就 构成 了 整个 非 稳定 渗流 过 程 〈 趾 兴业 ， 张 友 义 ，1981)。 取 初始 水 位 为 降落 过 程 中 某 一 
稳定 地 下 水 降落 曲线 ( 见 图 2.14), 任意 时 刻 1 的 潜水 落 发 规律 遵循 式 (2.4.39') ， 为 了 更 清楚 起 见 ， 
改写 为 如 下 形式 : 



















































































E =E ( A) (2.4.39") 
SO a” ae he 
A 


0 











AP, a ADIA t ZU IPE AK ZR AC aH PE ATP KH, 其 余 符号 同 前 。 














a 
e FA ALIS 

















线 时 沟 间 地 段 地 下 水 运动 示意 图 













































































图 2.14 ”考虑 燕 发 并 初始 为 稳定 降落 
由 于 在 dt 时 段 内 地 下 水 运动 可 视 为 稳定 运动 ,根据 稳定 渗流 理论 分 析 结 果 ， 单 位 面积 排水 强 
度 & 与 排水 地 段 作用 水 头 到 之 间 旦 一 次 方 函数 关系 ， 即 
KH, 
= (2.4.45) 





E&F UE 
其 中 ，y 为 渗流 阻抗 系数 ， 由 排水 地 段 和 沟 〈 瞳 管 ) 的 几何 参数 决定 ， 不 同情 况 下 yY 的 表达 





















































形式 如 下 : 
当 满 足 L22D (D 为 沟 水 位 距 不 透水 底板 的 距离 ) 时 ， 
13 2D OL 
BAYA): = 一 In 一 + 一 2.4.46 
á m AB 8D ( ) 
ree 1 D L 
暗 管 = (2.4.47) 
a m JH,B 8D 
当 L<2D 时 ， 
HAY) gene al (2.4.48) 
mB 
Se Ate L 
ie: w=—ln (2.4.49) 
a AVHB 
建立 dt 时 段 内 排水 地 段 的 水 量 平衡 方程 : 
(2.4.50) 


é,Ldt+ ôe Ldt =—duL dH, 








将 (2.4.39") 式 和 (2.4.45) 式 代入 (2.4.50) 式 ， 分 离 变 量 ， 并 按 1 从 0 到 HMA Ho Bl HARA CB 
的 可 近似 取 为 所 和 瓦 的 平均 值 )， 可 得 到 该 相应 条 件 下 计算 排水 沟 〈 管 ) 间距 


有 兴业、 张 友 义 , 1981) : 
































流 阻 抗 系数 ， 
的 半 理 论 公式 CA 
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L= (2.4.51) 
au H+H, &t | 
H+H, pA, 
A, 一 A 
其 中 H,=— (2.4.52) 
KA, 
iS 
ôy LE, 


式 中 ， 和 五 分 别 为 排水 地 段 中心 处 在 排水 时 段 t AREAK; 5 为 地 下 水 面 形 状 修正 
系数 ， 明 沟 取 0.7~0.8， 有 暗 管 取 0.8~1.0; /为 地 下 水 位 变 幅 内 含水 层 的 给 水 度 ; 其 余 符号 同 前 。 
当 Ay =Ao 时 ， 有 到 =0， 式 (2.4.51) 简 化 为 











K 
L= : (2.4.53) 


ty nite At) 
H, HA, 





当 莹 发 极 微弱 时 ，a=<0，ZE=0， 式 (2.4.51) 简 化 为 无 蒸发 纯 排 水 条 件 下 的 间距 计算 公式 : 


Kt 
7 = 一 一 (2.4.54) 
Ouy n 

H 


t 








poe Fim TEIH PIKE 


自然 界 的 含水 层 从 渗透 性 上 可 分 为 强 透水 层 和 弱 透 水 层 ， 从 封闭 性 上 可 分 为 承 压 含水 层 
(confined aquifer) 和 潜水 含水 层 , 它们 共同 构成 地 下 水 流动 的 地 层 空间 。 当 水 井 从 含水 层 中 取水 时 ， 
将 形成 以 水 井 为 中 心 的 地 下 水 径 向 流 或 近似 径 向 流 ， 洪 水面 或 测 压 水 位 面 低 于 没有 水 井 干 扰 时 的 
高 度 ， 呈 现 漏斗 状 ， 被 称 为 地 下 水 的 “降落 漏斗 ” 这 种 由 井 孔 和 含水 层 构成 的 地 下 水 渗流 空间 称 
为 含水 层 - 井 孔 系 统 (Aquifer-well System)， 含 水 层 - 井 孔 系 统 的 地 下 水 流 问 题 称 为 井 流 (well flow) 问 
题 。 通 过 建立 描述 含水 层 - 井 孔 地 下 水 流 的 数学 模型 并 获取 解析 解 ， 可 以 掌握 地 下 水 以 稳定 方式 或 
非 稳定 方式 在 井 周 运动 的 基本 规律 。 本 章 将 阐述 各 种 含水 层 类 型 和 特殊 条 件 下 的 井 流 模型 。 


第 一 节 ”地 下 水 井 流 模型 的 发 展 与 应 用 


研究 含水 层 - 井 孔 地 下 水 流 的 运动 规律 ， 是 地 下 水 动力 学 最 重要 的 任务 之 一 。 在 1856 年 法 国 
科学 家 达 西 提出 渗流 力学 领域 莫 基 性 的 达 西 定律 之 后 不 入 ， 法 国 工程 师 裴 布依 就 开始 把 达 西 定 得 
FE AT PER AK IF AAR DK Ped PHP KG, ENE T EA RR AIR A GK AAG, 1992). RA 
公式 开创 了 含水 层 - 井 孔 系统 地 下 水 的 稳定 流 理论 。 此 后 的 30 多 年 里 ， 有 关 地 下 水 的 工程 计算 一 
直 治 用 这 种 稳定 井 流 理论 ， 并 演变 为 含有 “影响 半径 ”的 Theim 公式 ， 前 苏联 及 中 国 直到 20 世 
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纪 70 年 代 仍 然 以 此 为 基础 进行 地 下 水 资源 评价 。 然 而 ， 稳 定 流 的 形成 需要 十 分 严格 的 条 件 ， 自 然 
界 的 地 下 水 运动 实际 上 以 非 稳定 的 、 可 变 的 流动 为 主 ， 用 稳定 流 假设 来 解决 非 稳定 流动 问题 可 能 





会 得 出 不 合理 的 结论 。 





























1935 年 ， 美 国 工 程 师 Theis 给 出 了 第 一 个 含有 时 间 的 抽水 井 地 下 水 流 公式 ， 经 过 后 人 改写 成 
为 著名 的 Theis 公式 (Theis，1935)。Theis 公式 一 经 提出 ， 立 刻 显示 出 它 对 抽水 井 观 测 资料 的 适应 
性 ， 取 得 了 地 下 水 研究 的 突破 性 进展 。 此 后 ，Jacob(1940) 建立 了 含水 层 - 井 孔 地 下 水 流 更 加 严格 









































的 数学 描述 ， 并 从 偏 微分 方程 重新 推导 出 了 Theis 公式 。 新 的 井 流 试验 分 析 方 法 取代 Theim 公式 












































建立 起 来 了 ， 不 仅 可 以 得 到 含水 层 的 导 水 系数 或 渗透 系数 ， 还 可 以 获得 含水 层 的 储 水 系数 。 非 稳 





定 井 流 理论 并 没有 停留 于 Theis 公式 。Jacob 和 Lohman (1952) 提 出 了 定 降 深井 流 问 题 的 解析 解 。 
Hantush 和 Jacob(1955) 提 出 了 有 越 流 补给 承 压 含水 层 中 的 非 稳定 井 流 模型 。 此 后 ， 还 有 更 复杂 的 
越 流 系统 井 流 模型 提出 ， 如 Hantush(1960) 模 型 考虑 了 弱 透 水 层 贮 存量 的 释放 。Theis 公式 的 严格 















































适用 范围 是 无 越 流 的 承 压 含水 层 ， 在 用 于 洪水 含水 层 抽水 试验 时 由 
































= 








有 一 定 从 缺 。Boulton (1954, 




















1963) 提 出 的 井 流 模型 ， 通 过 引入 “延迟 指数 ”刻画 潜水 面 下 降 释 水 的 滞后 性 ， 得 到 潜水 含水 层 抽 








水 井 流 的 解析 解 ， 再 现 了 



































流 试验 中 降 深 演变 的 三 个 阶段 。 然 而 ， 延 迟 指数 是 一 个 经 验 性 参数 ， 











与 含水 层 现 有 物理 参数 之 间 的 关系 尚 不 清楚 。Newman (1972) 提出 的 潜水 含水 层 井 流 模型 完全 不 
需要 延迟 指数 ， 只 是 把 井 孔 周围 的 地 下 水 流 作为 三 维 流 处 理 ， 其 解析 解 也 可 以 得 到 包含 三 个 阶段 
的 降 深 变 化 曲线 。 随 着 大 量 考虑 各 种 条 件 的 井 流 模型 问世 ,含水 层 - 井 孔 地 下 水 非 稳 定 流 理论 日 趋 




































































成 熟 ， 并 逐渐 取代 稳定 流 理 
中 国 的 地 下 水 学 科 是 借 

















论 主导 井 流 试验 分 析 。 
; 鉴 前 苏联 建立 起 来 的 ， 非 稳定 井 流 理论 传 入 的 时 间 较 晚 ， 主 要 在 20 
























































世纪 70 年 代 , 大量 学 者 通过 引进 、 吸 收 和 发 展 , 完善 了 国内 的 现代 地 下 水 动力 学 研究 , 陈 雨 孙 (1977) 




















编著 的 《 单 井 水 力学 》 把 


























抽水 试验 中 的 三 维 流 场 特征 








上 建立 了 三 层 结构 含水 层 系 统 非 稳定 井 流 模 型 ， 并 考虑 了 弱 透 水 层 的 释 水 。 陈 尝 希 (1981) 运 用 








Ls 

















管内 的 水 流 运动 和 地 下 水 运动 结合 起 来 ， 研 究 单 井 稳定 流 和 非 稳定 流 




















ETH LE Theis 公式 更 完善 的 三 维 降 深 解 。 张 项 村 (1983) 等 在 此 基础 


























Girinskii 势 函数 提出 了 层 状 非 均 质 含水 层 承 压 - 无 压 转换 的 非 稳定 井 流 计 算 方 法 。 李 佩 成 (1981， 
1990) 用 “ 制 离 井 ”法 把 井 群 抽水 问题 转化 为 有 限 边界 内 的 含水 层 - 井 孔 水 流 模型 。 胡 佩 青 (1982) 
































对 其 有 各 种 边界 的 有 越 流 含水 层 - 面 井 水 流 问 题 进 行 了 分 析 。 对 潜水 含水 层 单 井 瞬 时 抽水 问题 , 宿 








青山 和 高 鉴 陵 (1985) 提 出 了 计算 公式 。 张 蔚 标 (1989) 分 析 了 并 简 储 集 效应 对 延迟 给 水 潜水 含水 层 非 
稳定 流 的 影响 。 刘 花 群 (1986, 1987)、 缪 俊 发 和 吴 林 高 (1995) 专 门 提 出 了 一 种 粘 弹 性 含水 层 中 的 












































流 理论 。 潘 元 伯 、 左 其 亭 (1992) 发 展 了 扇形 含水 层 井 流 计算 的 方法 ， 涵 盖 了 不 满足 映射 条 件 的 扇 












































形 含水 层 。 常 安定 和 王 洪 胜 等 (2000) 把 井 周 率 流 - 层 流 双 区 模型 推广 到 了 具有 非 抛 物 线 型 的 条 件 。 
王 旭 升 和 陈竺 希 等 (2002, 2003) 建 立 了 考虑 盖 层 弯曲 效应 的 承 压 含水 层 井 流 模 型 。 这 些 研 究 丰 富 J 


地 下 水 动力 学 的 内 容 。 


























第 二 节 ”稳定 井 流 模型 


在 抽水 井 或 注水 井 的 作 




















j 下 ， 产 生 随 空间 和 时 间 变 化 的 含水 层 降 深 。 如 果 含 水 层 任意 点 的 降 























深 都 不 随时 间 变 化 , 则 形成 了 含水 层 - 井 孔 系统 的 地 下 水 稳定 流 ， 可 以 利用 相应 的 稳定 流 模型 分 析 
水 头 的 空间 分 布 特征 。 根据 模 型 所 对 应 的 水 文 地 质 条 件 ， 可 以 把 含水 层 - 井 孔 稳定 流 模型 分 为 以 下 
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类 型 。 这 种 模型 又 可 以 称 为 稳定 井 流 模型 。 


一 、 袁 布 依 模型 




















法 国 工程 师 玫 布依 J. Dupuit) 在 1863 年 提出 了 著名 的 稳定 井 流 模型 ( 陈 时 希 等 , 1999)。 该 模型 
的 研究 对 象 是 均 质 各 向 同性 的 潜水 含水 层 ， 假 定 含 水 层 呈 圆柱 形 ， 具 有 水 平展 布 的 隔 水 底板 ， 地 
下 水 无 入 渗 补 给 或 蒸发 排泄 。 该 模型 在 含水 层 中 心 部 位 设置 一 完整 紧 井 抽水 ， 而 半径 为 尺 的 圆周 
边界 处 理 为 定 水 头 边 界 〈 图 3.1)。 竖 井 以 恒定 流量 2 抽水 将 导致 地 下 水 从 圆周 边界 流向 井 内 ，3 
最 终 达 到 稳定 状态 。 故 布 依 假定 含水 层 水 流 为 水 平方 向 ， 因 此 地 下 水 呈 辐 射 状 流向 含水 层 中 心 位 
Bo 






































































































































均 质 各 向 同性 潜水 含水 层 的 径 向 流 ， 可 以 通过 把 直角 坐标 系 的 地 下 水 流 方程 转化 为 轴 对 称 形 
式 得 到 











10 ôH | S, 0H 
A =— 3.2.1 
r or k Zo)r Or | K ot ae 


其 中 五 为 潜水 面 的 高 度 ，zo 为 含水 层 底板 的 高 度 ，S, 和 天 分 别 为 给 水 度 和 渗透 系数 ，r 和 上 分 别 
为 径 向 距离 和 时 间 。 






































图 3.1 i KR ANE R 

















Wz =0, FRIAR RETA TE, MUTT ARH AR ic EY i AB TR Aik et 
































121 Zar =o. ry SrSR (3.2.2) 
ror| Or 
H=H,, rR; H=H >; ry (3.2.3) 
联 立 式 (3.2.2) 与 (3.2.3) 求 解 得 到 
2 772 
H’ =H? Ho =H, (3.2.4) 


n 
In(R/r,) r 














nar 
at 





任何 半径 为 的 过 水 断面 处 ， 通 过 的 流量 为 井 流量 2O， 利 用 达 西 定 得 
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w (3.2.5) 


H 





此 ， 式 (3.2.4) 又 可 以 写 为 


ee nt (3.2.6) 
aK r 
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式 (3.2.6) 给 出 了 抽水 井 周 围 潜水 面 的 曲面 形态 。 如 果 取 井中 水 位 降 深 sw =H0-Hs， 则 抽水 井 的 流量 
可 以 根据 该 降 深 求 出 


























(2H, —s,)s 
= gK w 327 
O R oa 





TOE ALE AK CEE RAT KA HK 

BEAT HE FP Ut AL HE) BAC HCTF A TER PPB BOY OF FE Ai FS 
水 顶板 即 可 ， 但 需要 重新 建立 数学 模型 。 均 质 各 向 同性 承 压 含水 层 的 径 向 流 ， 可 以 通过 把 直角 坐 
标 系 的 地 下 水 流 方程 转化 为 以 下 轴 对 称 形 式 

















Sat 










































































1 6 |， a- S ôH Gaa 
ror| Or T Ot 
WU 78 SF AAR RA PR AE FE A FKE ll a 
121 2p |- 0, r,<r<R (3.2.9) 
r Or 
边界 条 件 仍 然 用 式 (3.2.3) 描 述 。 而 井 流量 的 表达 式 变 为 
Q= 5 (3.2.10) 
Or 
联 立 式 (3.2.9) 与 (3.2.3)， 并 利用 式 (3.2.10) 求 解 得 到 
H= ee (3.2.11) 
27 Fr 
则 并 流量 与 井中 水 位 降 深 sy 的 关系 为 
S 
= 2aT —— 3.2.12 
g SE Tee A 

















TIE EK SAK EEH IRAKA R o ERIE P AKALA a PK Jo ES ATT ENZ. 














二 、 有 越 流 承 讨 水 稳定 井 流 模型 














当 存 在 越 流 时 ， 在 无 限 延伸 的 承 压 含水 层 中 抽水 也 有 可 能 出 现 稳定 流 ， 在 此 建立 一 个 简化 的 
分 析 模 型 。 设 均 质 各 向 同性 的 承 压 含 水 层 具有 水 平展 布 的 隔 水 底板 ， 有 具有 一 个 厚度 稳定 的 弱 透 水 
层 顶 板 ， 上 部 是 一 个 水 头 保持 为 Hy 的 淤 水 含水 层 或 承 压 含水 层 。 假 定 承 压 含 水 层 中 的 地 下 水 流 为 
水 平方 向 ， 初 始 状态 的 水 头 为 Ho (图 3.2)。 
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Ho 
ee = | (ee 
弱 透 水 层 re Aan 
eS ‘LV 潜水 含水 层 
AS ab E 越 流 ”外 
承 压 含水 层 4 r 
V3 
图 3.2 有 越 流 承 压 水 井 流 模 型 示意 图 
在 这 种 情况 下 ， 地 下 水 流 的 控制 方程 为 
2 
me + L.(H, -H)=9 (3.2.13) 
Or r Or 























P: L&K: /mc 为 越 流 系数 (leakance)，K。 和 me 分 别 为 弱 透 水 层 的 垂 癌 渗透 系数 和 厚度 。 把 上 述 
控制 方程 中 的 自 变量 转换 为 降 深 s = 也 -=- 瓦 ， 并 引入 边界 条 件 ， 得 到 对 应 的 数学 模型 
Os los s 





























=0 (3.2.14) 


r=r (3.2.15) 




















式 











: B=(TIL,)'?, HERAKI (leakage factor)。 根 据 Bessel 方程 的 性 质 ， 控 制 方程 (3.2.14) 的 通 解 


s=CI,(r/B)+C,K,(r/B) (3.2.16) 








AP: 为 零 阶 第 一 类 虚 宗 量 Bessel pA; Ko 为 零 阶 第 二 类 虚 宗 量 Bessel 函数 ，Cl 和 CG, 为 待定 
常数 。 利 用 边界 条 件 (3.2.15) 可 以 得 到 




















Sy 




















= 一 —KĶ,(r/B 3.2.17 
6217) 
流量 的 表达 式 为 
=e tS), <p pis 
OF lrer, B K,(r,/B) 
代入 式 (3.2.17) 得 到 
e a (3.2.18) 





S= 
27 (r,,/B)K,(7,,/B) 
当 mwB->0 时 (通常 B 较 大 ， 这 一 点 容易 被 满足 )， 上 式 简化 为 
































s SEK ri) (3.2.19) 
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从 而 井 流量 与 井中 水 位 降 深 的 关系 可 以 近似 处 理 为 
































2aTs 
EA (3.2.20) 
K,(r,,/B) 
显然 ， 必 须 在 确保 井中 水 位 仍然 高 于 含水 层 顶板 时 才 可 以 使 用 上 述 解析 解 。 








=. 抽 灌 井 群 稳 定 流 模 型 


























当 承 压 含 水 层 或 潜水 含水 层 中 同时 存在 抽水 井 和 注入 井 时 ， 如 果 抽 取 流 量 与 注入 流量 相同 ， 
有 可 能 形成 地 下 水 的 稳定 流动 。 借 助 抽 灌 井 群 稳定 流 模 型 可 以 分 析 含 水 层 水 头 的 空间 分 布 特征 。 
另外 ， 如 果 在 有 河流 补给 的 含水 层 或 滨海 含水 层 抽取 地 下 水 ， 也 可 能 形成 稳定 流 ， 这 种 问题 需 采 
用 镜像 法 转化 为 抽 灌 井 群 模型 进行 分 析 。 
首先 考虑 对 井 抽 灌 模型 。 在 无 限 延 伸 的 承 压 含水 层 中 分 别 有 一 口 抽水 竖井 和 注水 竖井 ， 均 为 
完整 井 ， 抽 取 流量 与 注入 流量 均 为 0， 井 间距 为 L 含水 层 为 均 质 各 向 同性 。 根 据 车 加 原理 ， 这 
个 模型 有 两 种 解析 途径 : © 利用 复 变 函数 方法 进行 合 加 ; @ 利 用 单 井 的 稳定 流 模型 进行 站 加 。 
下 面 主要 讨论 后 一 种 方法 。 已 知 承 压 含 水 层 单 井 稳定 流 模 型 的 解析 解 为 式 (3.2.11)， 对 无 限 含水 层 
不 妨 表示 为 





































































































































































































































































































H= Haen á (3.2.21) 
27 及 一 oo 


AP: "ALARAK: 2 为 抽水 井 的 流量 。 考 虑 炙 加 原理 ， 抽 水 井 和 注水 井 干扰 流 场 的 水 
头 分 布 为 















































he EI A E (G22) 
27 EE 2a R->ow 


: ry All ry TAANE x, yy) 与 抽水 井 和 注水 井 的 距离 。 式 (3.2.22) 可 进一步 简化 为 
H(x,y) =H, EE (3.2.23) 
2aT r, 
这 就 是 对 井 抽 灌 稳定 流 的 解析 解 ， 其 中 2 为 抽水 流量 (O>0)。 显 然 ， 以 抽 灌 井 连 线 的 中 点 为 坐标 
原点 ， 抽 水 井 坐 标 为 (x =-L, 0)， 注 水 井 坐 标 为 Ce = L, 0)， 则 式 (3.2.23) 可 展开 为 












































式 































































































0 | note ty 
BY) Hats ne Ty +y 


当 单 个 的 抽水 井 在 无 限 长 的 一 个 定 水 头 边界 附近 抽水 时 ， 可 通过 镜像 法 在 边界 另 一 侧 映 射 一 个 注 
水 井 ， 即 抽水 井 为 实 井 ， 注 水 井 为 虚 井 ， 两 井 与 边界 的 距离 相同 。 由 这 样 的 实 井 和 虚 井 共同 作用 
形成 的 稳定 流 也 可 用 式 (3.2.23) 描 述 。 

如 果 同 时 存在 若干 抽水 井 和 若干 注水 井 ， 则 稳定 流 的 形成 条 件 是 抽水 总 流量 与 注水 总 流量 相 
同 ， 稳 定 流 的 解析 解 为 


N N 
H(x,y)=Hy +- Y0, Inr, >.O =0 (3.2.25) 
27A rs i=l 
式 中 ; NOW EBL: 2 为 并 ;对 应 的 流量 ， 以 抽水 为 正 ， 注水 为 负 ; 为 观察 点 @, 力 与 井 i 的 距离 。 





(3.2.24) 












































































































































四 、 承 压 -无 压 转换 的 稳定 井 流 模型 














当 一 个 承 压 含水 层 被 抽水 井 强烈 开采 时 ， 地 下 水 的 测 压 水 头面 在 井 周 附近 可 能 下 降 到 含水 
的 顶板 以 下 ， 从 而 形成 局 部 的 非 承 压 区 《〈 含 有 潜水 面 )。 假 定 空气 能 够 快速 的 进入 含水 层 被 疏 干 的 
部 分 ， 则 这 种 状态 下 的 含水 层 可 称 为 承 压 -无 压 含水 层 〈 图 3.3)。 对 于 井 附近 的 稳定 径 向 流 问 题 ， 
承 压 状 态 和 无 压 状 态 存 在 明显 的 区 别 : 承 压 状态 的 导 水 系数 为 常数 ， 而 无 压 状态 的 导 水 系数 与 潜 
水 面 的 高 度 有 关 。 陈 染 希 等 (1961) 曾 用 分 段 法 分 析 过 单 井 稳定 流 ， 但 分 段 法 难以 解决 群 井 稳 定 流 


问题 。 


MU 
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图 3.3 承 压 -无 压 转换 井 流 











Girinskii # e820 (Girinskii, 1946; Bear, 1972) 是 一 种 解决 层 状 含水 层 系统 水 流 问题 的 势 函 数 ， 
在 均 质 承 压 含水 层 中 定义 为 












































p= Kn u . z) (3.2.26) 
在 潜水 含水 层 中 定义 为 
p= ZK (H-2, 8.2.27) 
这 样 ， 当 地 下 水 流向 单个 井 时 ， 半 径 为 r 的 圆周 位 置 含水 层 侧 向 流量 (流向 井 为 正 ) 为 
is 2m (3.2.28) 





上 式 同时 适用 于 承 压 状 态 和 无 压 状态 ， 其 解析 解 的 通 式 为 




















p= Snr +C, (3.2.29) 








式 中 : Co 是 一 个 取决 于 边界 条 件 的 常量 。 如 果 同 时 有 多 个 开采 井 和 注水 井 在 无 限 扩展 的 含水 层 中 
形成 稳定 流 ， 则 利用 装 加 原理 可 得 某 个 观察 点 的 Girinskii 势 函数 解析 解 


N Q N 
P=%+ 2.7 Inn, dQ, =0 (3.2.30) 
il i=l 


AP: V 为 总 井 数 ; 2; 为 井 对 应 的 流量 ， 以 抽水 为 正 ， 注 水 为 负 ; zj; 为 观察 点 (x,y) 与 井 i 的 距离 。 
表示 无 限 远 处 的 Girinskii HR 
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承 压 状 态 与 无 压 状态 的 转换 条 件 ， 取 决 于 以 下 的 临界 Girinski 势 函数 
p. => Km (3.2.31) 


当 g < 多 时 为 无 压 状 态 ， 和 否则 为 承 压 状 态 ， 由 此 可 以 确定 承 压 -无 压 转换 的 边界 位 置 。 














第 三 节 ”无 越 流 承 压 含 水 层 非 稳定 井 流 


在 抽水 井 或 注水 井 的 作用 下 ， 如 果 含 水 层 茶 点 的 降 深 随 时 间 不 断 变 化 ， 则 形成 了 含水 层 - 
孔 系统 地 下 水 的 非 稳 定 流 ， 可 以 利用 相应 的 非 稳定 流 模型 分 析 水 头 的 时 空 演变 特征 。 这 种 模型 又 
被 称 为 非 稳定 井 流 模型 。 本 节 对 无 越 流 的 承 压 含水 层 条 件 建 立 非 稳定 井 流 模型 。 









































一 、 定 流 量 竖 井 : Theis 井 流 模型 























最 早 的 非 稳定 流 公式 是 Theis 在 1935 年 通过 借用 热传导 理论 而 得 到 的 (Theis，1935)， 后 经 
Jacob(1940) 的 发 展 ， 建 立 了 比较 完备 的 无 越 流 承 压 含 水 层 非 稳定 流 模 型 。 这 一 模型 需要 采用 如 下 
假设 : @ 含水 层 水 平 无 限 延 伸 、 均 质 各 向 同性 、 厚 度 为 常数 ，@ 含水 层 地 下 水 流 处 处 服从 达 西 
EE: © 井 孔 穿越 整个 含水 层 、 井 径 无 限 小 、 流 量 为 常数 0; 四 含水 层 的 水 头 变化 与 弹性 变形 瞬 
时 同步 发 生 ; © 含水 层 的 初始 条 件 是 处 于 静止 状态 。 在 这 些 假设 基础 上 ,可 以 建立 轴 对 称 坐标 系 
降 深 函数 s(r, OMNES HITT EEN 

































































2 
r| 2 eee ago (3.3.1) 
Or” ror Ot 
以 及 初始 条 件 
s(r,t =0) =0 (3.3.2) 
和 边界 条 件 
s(r > œ,t)=0 (3.3.3) 
Q= -in 2arr &) (3.3.4) 
r>0 or 





























其 中 ， 式 (3.3.4) 所 描述 的 是 井 孔 边界 条 件 。 
考虑 到 问题 的 轴 对 称 性 质 ， 利 用 Hankel 变换 及 其 逆 变 换 ， 我 们 可 以 得 到 降 深 的 解析 解 为 















































2 2 
_ Q a |- Q W(u), gaS (3.3.5) 
4nT \T4t) 477 T 4t 
这 就 是 Theis 公式 。 其 中 ,函数 W(w) 被 称 为 Theis 井 函 数 ， 实 际 上 是 一 个 指数 积分 
op Y 
W(u) =—E,(-u) = f Tw (3.3.6) 


当 w<0.1 时 ， 用 以 下 近似 式 所 产生 的 相对 误差 小 于 5 Pi 即 
W (u) x —0.577216 -lnu (3.3.7) 
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于 是 Theis 公式 可 近似 写 为 

se 
AnT rs 

这 表明 某 一 点 的 降 深 曲线 s-t 是 一 条 直线 , Mt A 





S 








(3.3.8) 











水 试验 求 含水 层 参数 (7 5) 提 供 了 简单 的 

















方法 。 
从 Theis 公式 可 以 推导 得 3 








下 降 深 的 变化 速率 








Oo Ql 
Sc pas can (3.3.9) 
ot 47 1 

“4 u<0.01, Bl t> 25r2S/T 时 ， 以 下 近似 式 的 相对 误差 小 于 1% 
OM (3.3.10) 
ot 4nTt 





， 在 半径 为 的 范围 内 ， 水 头 下 降 的 速率 几乎 不 随 离 井 距离 而 变化 。 这 种 


但 并 不 意味 着 出 现 了 稳定 流 〈 图 3.4)。 





这 表明 在 较 长 时 间 之 后 
状态 被 称 为 拟 稳定 流 状 态 ， 























时 间 (2) 








观测 孔 










观测 孔 


降 深 (s) 
降 深 (s) 



































NS 








图 3.4 Theis 











\ 





流 模型 中 降 深 随 时 间 和 距离 的 变化 曲线 


























E 变 化 ，3 
附近 


在 菜 些 情况 下 ， 井 孔 的 水 头 是 稳定 的 ， 而 井 孔 与 含水 层 之 间 交 换 的 流量 随时 间 发 4 
起 含水 层 水 头 的 变化 。 如 自流 井 的 井盖 打开 时 ， 井 孔 内 测 压 水 位 高 度 将 迅速 下 降 到 井 f 
FA, MOFFAT ANE) Ham, GRIESE 9 CEE A AY BE ESE P kA STE SF ak 
不 变 ， 而 注入 流量 却 逐 渐 减 小 。 在 这 种 情况 下 ，Theis 井 流 模型 不 再 适用 ,但 我 们 只 要 把 假设 @) 
的 定 流量 条 件 修改 为 定 降 深 条 件 ， 就 可 以 建立 定 降 深井 流 模 型 。 这 个 模型 的 数学 描述 方程 与 
Theis 井 流 模型 基本 相同 ， 只 要 把 井 孔 边界 条 件 (3.3.4) 修 改 为 以 下 方程 即 可 


7N 









































Tr 

















7 
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s(r > 0,t)= s, (3.3.11) 





























Hı 








孔 的 已 知 降 深 ， 即 初始 水 头 与 开始 定 降 深 状态 后 瞬时 稳定 下 来 的 才 
(3.3.11) 构 成 的 定 解 问 题 有 以 下 解析 解 


F 孔 水 头 之 差 。1 


控 














H, 
Sw AE 


(3.3.1)~ (3.3.3) 和 方程 














制 方 程 


T 
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Fae AG te ry=r/r,, tp HTS) (3.3.12) 












































AP: 为 井 孔 半径 ，A(rp, 切 ) 为 定 降 深井 函数 ， 其 展开 式 为 
2 po 六 -Y 2 
A(rp stp) = 1 | Jo (x) oox) Wa (rox) -tox dx (3.3.13) 
m Jo (x)-Y (x) x 
其 中 g(x) Et i 28 Bessel 函数 ， 马 CO) 为 零 阶 第 二 类 Bessel 函数 。 





当 tp<0.05 时 ， 近 似 有 


ol ty-1) /TN -1 
seoser) it, one 2 (3.3.14) 


而 当 tp>500 时 ， 近 似 有 























2 
fee =y (3.3.15) 
In(2.25t,) (T 4¢ 





通常 在 一 定时 间 之 后 ， 可 以 采用 式 (3.3.15) 作 为 近似 井 函 数 。 
我 们 最 关心 的 还 是 井 孔 的 流量 ， 根 据 达 西 定律 ， 有 

















QO =2nTs,,G(tp) (3.3.16) 











EP, CDA ERRF RER. FH Jacob 等 (1952) 的 研究 ， 为 


Aty f” 2 a| Y% 
Glty)=—2 | [Exe )+ig Pale (3.3.17) 











FER TRR(1983) Ut, H 











4 ro 1 2 
G(t,)= “bq 3.3.18 
二 
当 1p<0.05 时 ， 有 
1 
G(tp) ¥ 0.5+ (3.3.19) 
Vp 
当 tp>500 IN, A 
1 2 
G(t,) ¥2/W| — | = ———— (3.3.20) 
ty ) In(2.25t,) 





























其 中 ， 式 (3.3.20) 是 通常 被 使 用 的 近似 式 ， 因 为 井 孔 半径 通常 很 小 ，tp>500 的 条 件 很 容易 达到 。 














定 流量 竖井 和 定 降 深 竖井 是 变 流量 竖井 的 特例 。 对 于 流量 随时 间 连 续 变 化 的 竖井 ,我 们 需要 
把 Theis 井 流 模型 假设 @ 中 的 定 流量 O 修改 为 可 变 流量 0()。 首 先 考 虑 一 种 极端 的 情况 ， 在 极 小 
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的 时 间 段 dr 内 从 仿 水 层 抽 取水 体积 为 dy, 然后 停止 抽水 。 这 种 抽水 井 孔 可 抽象 为 平面 瞬时 点 源 ， 














有 





dV = lim O(t)dt 








当 edhi, HILE O00() 为 零 。 对 应 这 个 瞬时 点 源 的 降 深 函 数 为 ( 陈 染 希 等 , 1999) 
1 dV | =| 
S= exp 
4aT t 4Tt 
EIFI A ER EL, HERRON EIN ARER, B 


20) 。 rs 
= rhe ia | Po 


当 井 流量 为 常数 时 ， 上 式 可 以 退化 为 Theis 公式 。 
































第 四 节 ”潜水 含水 层 非 稳定 井 流 





潜水 含水 层 与 承 压 含 水 层 对 井 孔 扰动 的 响应 具有 完全 不 同 的 特征 ， 这 是 因为 : 
在 潜水 面 ， 当 含水 层 水 位 变化 时 ， 其 饱和 带 的 厚度 随 之 变化 ， 从 而 导 水 系数 是 时 间 和 空间 的 函数 ， 




















而 非常 量 ， 潜水 含水 层 水 分 的 释放 机 制 主要 是 潜水 面 下 降 引 起 的 重力 排水 ， 与 包 























(3.3.21) 


(3.3.22) 


(3.3.23) 


潜水 含水 层 存 





气 带 毛细 水 的 运 











动 有 关 ， 水 分 向 饱和 带 的 灵 放 显著 请 后 于 潜水 面 的 下 降 ， 在 井 孔 附 近 ， 洪 水 面 明 






































此 基础 上 获得 了 潜水 含水 层 - 井 孔 非 稳定 流 的 解析 解 。 此 后 ，Neuman(1972, 1975) 
立 了 不 同 的 模型 ， 也 获得 了 解析 解 。 





一 、 考虑 滞后 排水 的 Boulton 模型 











显 偏离 7 FH, 





地 下 水 具有 强烈 的 三 维 流 特征 。Boulton(1954, 1963) 最 早 提出 了 潜水 面 滞后 排水 的 假设 模型 ， 并 在 











考虑 垂 问 流速 建 








Boulton 模型 对 含水 层 条 件 的 假设 具有 和 Theis 井 流 模型 类 似 的 地 方 ， 即 : O 含水 层 水 平 无 



































限 延 促 、 均 质 各 向 同性 ，@ 含 水 层 的 地 下 水 流 处 处 服从 达 西 定律 ，@) 单 个 井 孔 穿 
径 无 限 小 、 抽 水 流量 为 常数 O; 多 整个 非 稳定 流 过 程 中 降 深 始终 远 小 于 饱和 带 
系数 了 近似 为 常量 ， 且 弹性 储 水 系数 S 近似 为 常量 ; © 含水 层 地 下 水 的 初始 状 
抽水 井 孔 外 ,无 入 渗 或 蒸发 等 源 汇 项 ; CO 潜水 面 的 滞后 排水 可 以 用 固定 的 疏 干 过 程 
潜水 井 流 模型 由 图 3.5 所 示 。 
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越 整个 含水 层 、 

厚度 ， 从 而 导 水 
态 为 静止 ，@@ 除 
线 描述 。Boulton 








本 tlian B EE a 
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气 带 释 水 4 r 








图 3.5 Boulton 潜水 井 流 模 型 示意 图 














根据 Boulton 的 假定 ， 当 潜水 面 在 时 刻 z 发 生 瞬 时 降 深 As 时 ， 在 er 的 时 间 内 包 气 融 重 力 排 
水 的 过 程 可 以 用 下 式 描 述 





q(t) = S,aAs exp[—a(t — 7)] (3.4.1) 


式 中 : 9(D 为 排水 速率 (LT )，$ 为 充分 排水 条 件 下 的 重力 给 水 度 ，Q 是 一 个 经 验 系 数 (T")， 称 为 
清 后 指数 (delay index). a 越 小 包 气 带 排 水 的 延 公 作 用 越 强 。 式 (3.4.1) 相 当 于 把 包 气 带 的 灌 后 排水 
等 效 为 线性 水 箱 的 排水 过 程 。 

Boulton 把 潜水 含水 层 的 几 存 量 释放 分 为 弹性 释 水 (与 承 压 含水 层 一 至) 和 包 气 带 延 迟 排水 
两 个 部 分 ， 建 立 了 如 下 的 地 下 水 流 控制 方程 
































Os 10s Os t ôs 
"| 全 + a8 eS par OPAT (3.4.2) 








其 中 储 水 系数 S 用 初始 饱和 厚度 计算 。 边 界 条 件 和 初始 条 件 与 Theis 井 流 模型 相同 。 该 问题 的 解 
析 解 用 井 函 数 符号 可 表示 为 

















Q r 
s(r,t) = —— W| u ,u,,— 3.4.3 
( ) 4aT e d B ( ) 
其 中 
2 2. 
人 (3.4.4) 
ATt 4Tt as 








而 Wu, ua, 1/B) Boulton 井 函 数 。 注 意 这 里 的 参数 B 与 越 流 因子 B 的 物理 意义 不 同 。 








sxW(u,)__-- 


一 一 一 


~ ae r/B F a 

S| ae 7 sxW(u,) 
«| 和 / 

3 a 


2.5 A 





时 间 (2) 
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图 3.6 ”潜水 井 流 模型 的 降 深 变 化 曲线 特征 
通常 给 水 度 远 大 于 储 水 系数 ， 即 5, >>$8， 这 时 上 述 解 析 解 可 简化 为 
oo r 1 atx dx 
sr) = f TES] Ze- aro (3.4.5) 
其 中 : 
2 
F(x)=— expl a hy +D] (3.4.6) 
x +1 S 
这 个 解析 解 所 反映 的 降 深 时 变 曲线 (图 3.6) 可 分 为 5 个 阶段 : 
抽水 初期 为 
str) = Ww.) 
| 水 早期 为 
ee! Woe) (3.4.7) 
> AnT `B gi 
抽水 中 期 为 
£ 
s2 KIL 3.4.8 
ov T 
| 水 晚期 为 
s(r n= Zu z) (3.4.9) 
:4 可 (B 
| 水 末期 为 
srs) =E Wu) 
式 中 : Wue, 7/B) 为 潜水 含水 层 完整 井 流 的 1 组 井 函 数 ，W(ua,r/B) 为 潜水 含水 层 完整 井 流 的 工 组 井 
函数 ; Ko(r/B) 为 虚 变 量 零 阶 第 二 类 Bessel 函数 。 当 时 间 足 够 小 时 , 式 (3. Ayer Theis 





并 函数 Wu.) Ae; 当时 
2 
Prickett(1965) 报道 了 不 











A 











数 ， 发 现 随 岩 性 颗粒 变 细 ，1/& 迅速 增 大 ， 


间 足 够 大 时 ， 式 (3.4.7) 所 决定 的 井 函 数 以 Theis 











函数 W(ug) 为 渐 近 






































层 孔 阶 度 、 粒 径 等 
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物理 参数 之 间 的 定量 


同 岩 性 潜水 含水 层 中 进行 的 抽水 试验 结果 ， 并 计算 了 Boulton 延迟 指 
dire HEKER E. SAT, Boulton 延迟 指数 与 含水 
时 关系 尚 不 清楚 。 








一 -一 


Neuman(1972，1975) 建 立 了 与 Boulton 模型 不 同 的 潜水 着 流 模型 (图 3.7)， 其 假设 基本 与 上 


抽水 井 


QLLL LLL | 
eee ee 


图 3.7 Neuman 潜水 井 流 模型 示意 


考虑 垂 向 流速 的 Neuman 模型 





Z 
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Hh PKR ， 





AM 











XÈ Boulton 模型 假设 相同 ， 但 第 CO 条 假设 被 改 为 : 潜水 面 降 深 与 饱和 带 厚 度 相 比较 小 ， 可 以 把 渗 




















































































































流 的 上 边界 处 理 为 初始 的 潜水 面 。 与 Boulton 模型 中 降 深 仅 为 径 向 距离 > 的 函数 不 同 , 在 Neuman 
模型 中 ， 降 深 是 径 向 距离 x 和 馈 直 高 度 z 的 二 元 函数 ， 模 型 需要 用 到 三 维 渗流 方程 : 
2 2 
K, oe ry ges age (3.4.10) 
Or” ror Oz Ot 
其 中 及 和 天 分别 为 含水 层 的 径 向 与 垂 向 渗透 系数 。 其 初始 条 件 为 
s(r,z,t =0)=0 (3.4.11) 
而 边界 条 件 有 4 个 ， 分 别 为 
s(r =0,z,t) =0 (3.4.12) 
: b OS 
Q= -lim 27K, | Gea] (3.4.13) 
Os 
2a = 3.4.14 
oz|z=0 ( ) 
oy gc mg (3.4.15) 
“Oz\z=b ”Otlz=b 
FER b 初始 的 潜水 面 高 度 ， 从 潜水 含水 层 的 底板 开始 算 起 。 在 这 些 边 界 条 件 中 ， 式 (3.4.14) 表 示 含 
水 层 的 底板 为 不 透水 边界 ， 而 式 (3.4.15$) 表 示 在 上 边界 垂直 向 下 的 渗流 速率 与 潜水 面 下 降 引 起 的 释 
水 强度 相等 。 
利用 Laplace 变换 和 Hankel 变换 ，Neuman 得 到 了 上 述 问 题 的 解析 解 。 这 个 解析 解 可 以 表示 
为 以 下 符号 形式 
sD) =W (u0, pz) (3.4.16) 
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(3.4.17) 


Neuman 潜水 井 流 模 型 得 到 的 降 深 曲线 也 有 类 似 Boulton 模型 的 三 个 阶段 。 
为 了 与 平面 二 维 流 模型 进行 比较 ，Neuman 给 出 了 径 向 距离 为 r 的 完整 观测 孔 中 降 深 的 表达 












































































































































式 
_1 b 
s(r,t)= al s(r,z,t)dz (3.4.18) 
因为 潜水 面 通常 只 能 通过 观测 孔 观 察 到 , 所 以 可 以 利用 式 (3.4.16) 和 (3.4.18) 得 到 观测 潜水 面 的 降 深 
公式 
S(r, o= = A ,0,P) (3.4.19) 
其 中 W(u., o, P) Neuman eae ae 然而 ， 必 须 注意 的 是 这 样 给 出 的 潜水 面 降 深 
总 是 大 于 z=b 处 的 降 深 也 不 意味 着 就 是 真正 的 潜水 面 降 深 。Neuman 认为 z=b 处 的 水 头 降 深 才 
代表 了 潜水 面 的 降 深 , 它 总 是 落后 于 z=b 以 下 部 位 的 水 头 降 深 , 表现 出 一 种 滞后 性 。 Neuman (1979) 
还 根据 降 深 曲线 的 相似 性 推导 出 Boulton 清 后 指数 wx 的 近似 表达 式 为 
2 
3.063 — 0.5671 3.4.20 
“六 -ood 多] oan 
这 说 明 c 并 不 是 常数 ， 而 是 随 着 径 向 距离 而 减 小 。 
第 五 节 多 含水 层 系 统 的 非 稳 定 井 流 
多 个 含水 层 之 间 将 发 生 越 流 ， 组 成 越 流 系统 。 在 抽水 井 或 注水 井 的 作用 下 ， 越 流 系 统 可 分 为 





































































































三 个 大 类 ( 陈 崇 希 等 ，1999): O 第 一 类 越 流 系统 : 弱 透 水 层 不 因 变形 而 释放 或 吸收 水 量 ， 与 被 抽 
( 注 ) 含 水 层 相 邻 的 含水 层 水 头 保持 不 变 ; 包 第 二 类 越 流 系统 : 弱 透 水 层 因 变形 而 释放 或 吸收 水 量 ， 
而 与 被 抽 ( 注 ) 含 水 层 相 邻 的 含水 层 水 头 保 持 不 变 ，@@ 第 三 类 越 流 系统 : 弱 透 水 层 释 水 和 相 邻 含水 
层 水 头 变化 都 同时 发 生 。 其 中 ,第 二 类 和 第 三 类 越 流 系统 的 解析 解 都 相当 复杂 ， 实 用 性 受到 限制 ， 
下 面 仅 给 出 第 一 类 越 流 系统 的 解析 模型 。 
= 第 一 类 越 流 系统 的 定 流量 竖井 
Hantush 和 Jacob(1955) 给 出 了 这 种 条 件 下 单 井 的 非 稳 定 流 解 析 解 。 在 不 稳定 径 向 流 中 引入 越 
流 补给 项 ， 含 水 层 地 下 水 流 的 控制 方程 为 
OH 10H OH 
T —— |+L(H, -H)=S— 5.1 
医 Læn e(o ) ar ie 














越 流 系数 工 .已 经 在 式 (3.2.13) 中 定义 。 写 成 降 深 方程 为 








\ 
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or? ror B Tot 


越 流 因子 B 已 经 在 前 而 定义。 边界 条 件 为 
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s=0, r=o; impt ee (3.5.3) 
none or 
初始 条 件 为 
s(r)=0, t =0 (3.5.4) 
利用 Hankel 变换 ， 上 述 定 解 问题 的 解 为 
s(r,t) = Q [ : exp[ 0 z173 < ae > (3.5.5) 
4nT™ y 
rs 
= 3.5.6 
ATt PeR 
随 着 时 间 的 延长 ， 降 深 会 趋 于 一 个 固定 值 ， 含 水 层 地 下 水 运动 接近 于 稳定 流 ， 其 降 深 分 布 可 以 用 
式 (3.2.19) 求 出 。 
民 据 式 (3.5.5) 可 以 确定 降 深 的 变化 速率 
Des U+ á 8.5.7) 
ôt EF i o 





如 果 降 深 的 发 展 过 程 绘制 成 s-Int 曲线 ， 需 要 得 到 时 间 对 数 速率 








op = (u+ =| (3.5.8) 
“in t) =a 


利用 这 个 性 质 可 以 根据 实测 数据 反 求 参数 ， 因 为 s-Int 曲线 存在 一 个 直线 段 ， 并 有 拐点 , 拐点 (s; t) 
根据 下 式 确 定 



































Os Q Tt r2 
z T =0 3.5.9 
O(Int)? 4aT [ | (u nan) ( ) 
这 样 可 以 得 到 拐点 处 的 时 间 与 降 深 为 
BUS. op cael 
2T” 2B 





seS 2 x, $ 
2 4aT B 


而 直线 段 的 斜率 由 拐点 坐标 代入 式 (3.5.8) 得 到 


= 一 一 exp| 一 一 |= exp (3.5.10) 
t=t, 4aT B) 2K,(r/B) B 


ECM, smax) 的 情况 下 , 可 以 根据 上 式 求 出 WB， 从 而 确定 参数 B. 然后 利用 (smax, 9) 求 出 参数 了， 
FE A(t, 四 求 出 参数 So 






































Os 
m, = 
(lnt) 
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二 、 第 一 类 越 流 系统 的 定 降 深 坚 井 











Hantush (1959) 研 究 了 这 种 条 件 下 单 井 的 非 稳定 流 解析 解 。 其 控制 方程 仍然 为 式 (3.5.2)， 而 边 
界 条 件 变 为 






























































s=0, r=; s=s,, FEF, (3.5.11) 
流量 仍然 可 以 通过 下 式 计 算 
Os 
= —27r T— 
Q Ty or s 
其 解析 解 为 
Q(t) = 2als,, Glty.—*) (3.5.12) 
其 中 Glip, rwB) 是 井 流量 函数 ， 有 
T 
r, r K(r/B 4 r, > | xexp[—t,x? dx 
G(t,,) == Vy ) 4 exp to“) | expl px] - > (5.14) 
B BK, (r,/B) a B 0 J (x) +Y; (x) x +(7,,/B) 
含水 层 的 降 深 可 以 求解 得 到 
s=s W(tp,r,, ©) (3.5.15) 
B 
其 中 ro mwrw， 而 井 函 数 为 
W (tsps = K,(r/B) 
B’ K,(r,/B) 
2 r y | po Xr, Xr, xexpl-t x’ ] dx 
a -t | 全 wy y (— D (3.5.16) 
as ofS) kl F vo aeae] x? +(r,/ B) 

















当时 间 很 长 ， 降 深 趋 于 稳定 (图 3.8)， 当 接近 稳定 流 时 ， 可 以 使 用 有 越 流 承 压 含 水 层 的 稳定 流 公 
式 (3.2.18)。 
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Smax 


Si 





0 ti lgt 


























图 3.8 第 一 类 越 流 系 统 定 流量 井 流 的 降 深 曲线 特征 























第 六 节 ”复杂 条 件 井 流 分 析 


前 述 含水 层 - 井 孔 地 下 水 流 模型 都 是 在 非常 简化 的 假设 条 件 下 获得 的 , 往往 不 符合 含水 层 的 自 
然 状 态 或 井 孔 的 实际 情况 ， 可 能 无 法 直接 使 用 。 但 是 ， 这 些 理想 模型 仍然 是 分 析 的 基础 ， 可 以 根 
据 复杂 条 件 的 特征 做 一 些 修正 ， 从 而 达到 更 加 实用 的 目的 。 
























































一 、 边界 附近 的 井 流 




















如 果 井 孔 驱 动 的 地 下 水 流 受 到 含水 层 边 界 的 影响 ， 需 要 联合 运用 镜像 法 和 辣 加 原理 进行 分 
析 。 镜 像 法 就 是 根据 边界 的 性 质 ， 在 实际 井 孔 对 称 于 边界 的 另 一 侧 形 成 虚拟 井 ， 而 含水 层 等 效 处 
理 为 无 限 延 仲 。 然 后 ， 把 真实 井 和 虚拟 井 对 水 流 的 作用 徐 加 在 ee 

虚拟 井 的 产生 有 一 定 的 规则 。 当 一 个 抽水 井 在 一 条 直线 隔 水 边界 附近 时 ， 虚 拟 井 为 对 称 于 
界 一 个 相同 流量 的 抽水 井 。 如 果 这 个 边界 是 定 水 头 边界 ， 则 虚拟 井 的 性 质 与 真实 井 相 反 ， 流 量 
真实 井 流量 的 负 值 。 如 果真 实 井 孔 附近 同时 存在 两 条 直线 边界 ， 则 通过 一 条 边界 产生 的 虚拟 
要 以 另 一 条 边界 为 参考 产生 新 的 虚拟 井 ， 可 能 产生 无 数 个 这 样 的 虚拟 井 。 

设 承 压 含水 层 参 数 为 人 S$， 某 抽水 井 在 一 条 直线 定 水 头 边界 〈 如 切 穿 含 水 层 的 河流 ) 附近 以 
流量 O 抽水 ， 观 测 孔 与 抽水 井 的 距离 为 1， 与 虚拟 井 的 距离 为 r»， 则 形成 稳定 流 的 降 深 解 析 解 为 


A 


实 抽水 井 和 虚拟 注水 井 的 铸 加 结果 
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s =Z må (3.6.1) 
aT r 
而 非 稳 定 流 的 车 加 结果 为 
af Gee | of 38 J G62) 
4aT| \T 4t T 4t 








当时 间 足 够 长 时 ， 根 据 Theis 并 函数 的 近似 式 ， 上 式 可 以 还 原 为 稳定 流 公式 。 
一 种 典型 的 情况 是 带 状 承 压 含 水 层 中 的 井 流 问题 (图 3.9)。 以 真实 井 孔 的 平面 位 置 为 原点 ， 
它 与 左 侧 和 右 侧 直线 边界 的 距离 分 别 为 di 和 q,， 而 且 左 侧 虚 拟 间 点 的 坐标 用 (Gi, yw=0) 表 示 、 石 
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侧 虚 



































拟 井 点 的 坐标 用 Ce yi=0) 表 示 ， 则 有 
i=2k-1,x, =-[2k(d,+d,)+2d,], I, 2, ... (3.6.3) 
i=2k,x,, =-[2k(d, +d,)], k=l, 2, ... (3.6.4) 
i= 2k -1,x,, =2k(d, + d,)—2d,, k=l, 2, ... (3.6.5) 
i = 2k,x,, =2k(d,+d,), k=l, 2, ... (3.6.6) 
































实 并 的 流量 为 2， 则 对 应 虚拟 井 的 流量 Qu 和 Ox， 考 虑 以 下 三 种 情况 





ZH 
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边界 边界 
图 3.9 ”人 带 状 含水 层 镜像 井 点 的 分 布 











(1) 两 侧 均 为 隔 水 边界 
所 有 虚拟 井 的 性 质 都 和 真实 井 相 同 ， 有 


0 =2,,=9, i=l, 2, ... (3.6.7) 








(2) 两 侧 均 为 定 水 头 边界 
有 些 虚拟 井 的 性 质 与 真实 井 相 同 ， 有 些 则 相反 ， 取 决 于 下 式 


0,,=2,,=(-l'Q, Ds ou: (3.6.8) 


(3) 左 侧 为 隔 水 边界 ， 右 侧 为 定 水 头 边 界 
有 些 虚 拟 井 的 性 质 与 真实 井 相同 ， 有 些 则 相反 ， 取 决 于 下 式 










































































i=2k—1,0,=(-1)"0, k=l, 2, ... (3.6.9) 
i=2k,Q, =- "Q, k=l, 2, ... (3.6.10) 
i=2k-10, =-(-l)"O, hale Dos (3.6.11) 
i=2k,0,,=(-1)" 0, k=l, 2, ... (3.6.12) 












































在 确定 了 上 述 虚 拟 井 的 位 置 和 流量 之 后 ， 非 稳定 流 的 登 加 结果 为 


= m2 | 











s = —— 
4nT T At 
oo os 2 2 oo 2 2, 
+ Be py SO) pS Oa | Soa) ty (3.6.13) 
所 4aT T At mi 4aT T At 
























































在 其 体 计算 时 ， 如 果 虚 拟 井 与 真实 井 的 距离 足够 远 ， 不 影响 计算 需要 达到 的 精度 ， 则 可 以 忽略 。 

















二 、 群 井 抽 注 水 非 稳定 流 










































































当局 部 地 区 存在 少量 抽水 井 或 注水 并 时 ， 可 以 简单 的 采用 县 加 原理 进行 求解 。 对 于 无 限 延 人 




























































































的 承 压 含水 层 ， 观 测 点 的 降 深 采用 Theis 公式 的 个 加 结果 
N Q, Sr? 
S= -W| 一 一 (3.6.14) 
im 4a. T 4t, 
式 中 : V 为 总 井 数 ; O, AFP i 对 应 的 流量 ， 以 抽水 为 正 、 注水 为 负 ; r AU, v) SF i ES, 
ti AAS i Feat ES ST TA]. OP ZR BG AAS, ERE Ee DR Re aN AN 





























N 2: 
Q, Sri r, 
= _W 一 ,一 3.6.15 
Pare, T 41,’ B Gemi 


承 压 含水 层 中 的 群 井 周围 ,只 有 在 同时 存在 抽水 井 和 注水 井 并 且 总 抽水 流量 与 总 注水 流量 相同 时 ， 
才能 形成 稳定 流 。 第 一 类 越 流 系统 的 群 井 抽 注 水 流 ， 不 必 满 足 总 抽水 流量 与 总 注水 流量 相同 ， 只 
要 时 间 足 够 长 就 可 以 趋 近 于 稳定 状态 。 

这 种 简单 靶 加 的 方法 只 适用 于 少量 井 的 情况 ， 难 以 适应 井 孔 分 布 十 分 密集 、 数 量 非 常 多 的 条 
件 。 对 于 井 孔 密集 分 布 的 群 井 抽 注 水 问题 ， 下 面 考虑 两 种 情况 进行 分 析 : 

(1) 井 孔 在 无 限 大 的 面积 范围 内 均匀 分 布 ， 单 并 开采 强度 相同 

这 种 条 件 下 ， 每 个 井 孔 周围 形成 的 流 场 特征 都 是 相同 的 ， 因 此 可 以 按照 对 称 性 原理 ， 截 取 井 
孔 连 线 平分 线 所 包围 的 单 井 控 制 区 进行 分 析 。 为 了 简化 ， 单 井 控 制 区 假设 为 同 面 积 的 圆 形 区 域 ， 
其 半径 为 R， 圆 周 所 对 应 的 圆柱 面 为 零 通 量 面 ， 等 效 为 阳 水 边界 。 在 承 压 含水 层 中 ， 这 个 问题 的 
数学 模型 为 
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2 
r| 2 yoke a2 (3.6.16) 
or’ ror Ot 
s(r,t =0) =0 (3.6.17) 
ds/ér|_, =0 (3.6.18) 
f Os 
Q=- io 207 2) (3.6.19) 
r>0 or 
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式 (3.6.18) 所 






































当时 间 足 够 长 时 ， 























降 深 随 半径 的 变化 率 为 





述 是 单 井 控制 区 外 侧 的 边界 条 件 。 运 用 Laplace 变换 求解 该 模型 ， 得 到 解析 解 
Sur, a) (3.6.20) 

AnT "RS 

函数 可 以 近似 表示 为 
区 -£ . (2 l +2m2 (3.6.21) 
RS) SR (R 2 r 

os_ @ Z ) (3.6.22) 

Or 2aT\R r 


上 式 表明 抽水 时 间 足 够 长 后 ， 井 孔 周围 的 水 力 梯 度 将 保持 不 变 ， 为 拟 稳定 流 状态 。 
(2) 并 孔 在 圆 形 开采 区 内 均匀 分 布 ， 单 并 开采 强度 相同 


设 开采 区 的 3 





运动 的 控制 方程 为 
































径 为 R， 总 开采 量 为 0O， 则 分 摊 在 面积 上 的 平均 开采 强度 为 =Q/xR ， 地 下 水 























其 中 0) 是 源 汇 项 函数 ， 在 此 表示 为 








初始 条 件 和 边界 条 件 为 


a (198312 A 








其 中 井 函 数 为 











Os 1€s Os 
T 一 二 一 | 一 = 一 3.6.23 
(Z j r z) foe ôt i ) 
f(r)=1,r<R; f(r)=0,r> R (3.6.24) 
s(r,t=0)=0 (3.6.25) 
s(r > œ%,t)=0 (3.6.26) 
Gs/6r| ,=0 (3.6.27) 


H Laplace 变换 求解 上 述 数 学 模型 得 到 


sD = 2 Wion)» te - L, n= (3.6.28) 
e 2 dp 
Was) = 4Ẹ T- PCE Ba (Br) (3.6.29) 


三 、 二 元 结构 含水 层 中 的 井 流 

















二 元 结构 含水 层 ， 是 一 种 冲积 平原 区 常见 的 含水 层 组 合 形态 ， 其 下 部 为 一 个 强 透水 的 承 压 含 
水 层 ， 上 部 为 一 个 弱 透 水 的 潜水 含水 层 。 当 抽水 井 从 下 部 含水 层 抽水 时 ， 同 时 可 以 引起 强 透 水 层 
的 水 头 与 弱 透 水 层 的 潜水 面 发 生变 化 〈 图 3.10)。 张 蔚 栋 (1983) 对 这 种 含水 层 的 井 流 问 题 进行 了 分 
为 : © 上 部 含水 层 的 水 位 降 深 sı 远 小 于 其 饱和 厚度 m, BIBER Ki, Ill 
Kim 保持 不 变 ; 包 上 部 含水 层 的 水 流 近 似 为 垂直 方向 ， 下 部 含水 层 的 水 头 近 似 为 水 平方 向 ; Ohh 


析 ， 假 设 条 件 





水 井 相 对 下 部 
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含水 

































































民 为 完整 并， 与 上 部 含水 层 没有 直接 水 力 联系 。 根 据 这 些 假设 ， 采 用 类 似 越 流 


系统 的 概念 ， 














AP: sis 


给 水 度 ; Th, S 


s 分 别 为 上 下 含水 层 的 水 头 降 深 ; Ki 
层 的 导 水 系数 和 储 水 系数 。 














建立 了 上 下 含水 层 的 水 流 控制 方程 
Os, 
mag —5,)= Mx ôt 
T, E a: po (s, Ss 
Or’ ror) m ot 

















分 别 为 下 部 含水 

















对 

















求解 上 式 得 到 

































































X. 
TEREE Fe 
Sj Yar 
z m. 
Ki % : 
TS 
fd 
图 3.10 二 元 结构 含水 层 井 流 模型 示意 图 
上 部 含水 层 的 控制 方程 采用 Laplace 变换 ， 得 到 
PS, = -a (5, —5,) 
_ 2 K, 
S| 8 e “dl ， p= | se ae, a= 
m, 4, 








a 
1 pta 2 
并 利用 Laplace 逆 变 换 ， 有 
= af z exp[- a(t—t)|dt 
代入 控制 方程 并 整理 得 到 
d’s, 16s, Os, OS, 
rÍ a e Ap Js a tau expo Tr 
上 式 与 潜水 含水 层 Boulton 井 流 模型 的 控制 方程 一 致 ， 采 用 类 似 的 初始 条 件 和 边界 条 件 
到 以 下 解析 解 
s(rt)= M(H tte) 
A4nT B 














Ni 


(3.6.30) 


(3.6.31) 


ms m 分 别 为 上 部 含水 层 的 渗透 系数 、 厚 度 和 


(3.6.32) 


(3.6.33) 


(3.6.34) 


(3.6.35) 


(3.6.36) 


， 可 以 得 


(3.6.37) 
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(3.6.38) 











而 Wu., ug, 7/B) 为 Boulton 





四 、 盖 层 弯曲 效应 








当 承 压 含水 层 中 地 下 水 的 压力 由 于 开采 而 下 降 时 , 含水 层 的 厚度 将 减 小 , 从 而 引起 顶板 下 陷 ， 
由 于 测 压 水 头面 呈现 漏斗 状 ， 顶 板 的 下 陷 不 是 整体 均匀 的 而 是 弯曲 的 。 这 种 现象 最 早 由 陈 崇 希 等 
(1979) 提 到 。 承 压 含水 层 顶 板 的 弯曲 将 形成 向 上 的 推力 ， 抵 消 上 部 含水 层 的 部 分 重量 ， 从 而 引起 
含水 层 承受 荷载 的 降低 并 作用 于 地 下 水 流 〈 图 3.11)。 我 们 把 这 种 现象 称 为 含水 层 井 流 - 盖 层 弯 曲 
效应 ( 王 旭 升 等 , 2002; 王 旭 升 等 , 2003; Wang et al., 2004). 
在 含水 层 井 流 - 盖 层 弯曲 效应 的 解析 理论 中 ， 承 压 含 水 层 的 储 水 系数 分 为 两 个 部 分 ， 表 示 为 






















































































S=u,+ 4, (3.6.39) 

式 中 : yw 为 地 下 水 膨胀 给 水 度 ; Hn 为 含水 层 骨 架 压缩 给 水 度 ， 分 别 决定 于 
u,=y npm, Lh, =y",ma (3.6.40) 
式 中 : 为 为 地 下 水 的 容重 ; n 是 含水 层 介质 的 孔 际 度 ; m 是 含水 层 的 厚度 ; o 为 含水 层 骨 架 的 压缩 























系数 ，[ 为 地 下 水 的 压缩 系数 。 

















初始 测 压 水 位 面 初始 地 面 wy 
柔性 盖 层 不 改变 承 压 荷载 
刚性 盖 层 减少 承 压 荷载 









































曲 效应 示意 图 





图 3.11 ARR SAK mie AS 














根据 有 效应 力 原理 , 含水 





民 介 质 总 应 力 变化 Ac 与 水 头 降 深 s MRS HAR w 之 间 的 关系 为 


= 和 mw-ys 





Ao (3.6.41) 





























引入 弹性 力学 











"的 薄板 这 
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i, miles HAPE 
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AP: D 为 该 盖 层 的 挠 曲 刚度 。 式 (3.6.41)、 


DV*w = -Ao 

















Mi- mie S SOD A OY, BEES AR EAE Ea PT OL 
(1) 无 越 流 承 压 含水 层 
































单间 开采 条 件 下 ， 无 越 流 承 压 含水 层 井 流 - 盖 层 弯曲 效应 的 数学 模型 为 








0 ge Spi Diy ty S 
Or r or U, 
IE ôs (r t) 
o ror ot g e 


lim 三 2arq(r,t)dr = 一 OO，7 < 


q(r,t)=0,r>r,, t>0 


Ow/or=0, r=0, t>0 


s(o,t)=0,w(o,t)=0,t>0 











s(r,0)=0,wi7r,0)=0, r>0 


(3.6.42) 与 地 下 水 流 方程 结合 可 以 建立 承 压 含水 层 











(3.6.42) 














(3.6.43) 


(3.6.44) 


(3.6.45) 


(3.6.46) 


(3.6.47) 


(3.6.48) 


(3.6.49) 


AP: g(r, 六 是 源 汇 分 布 函数 ;2O 是 井 的 抽水 流量 。 式 (3.6.43) 为 盖 层 弯曲 的 控制 方程 ， 式 (3.6.44) 






































为 地 下 水 流 的 控制 方程 ， 式 (3.6.45) 和 (3.6.46) 给 出 了 单 井 抽水 条 件 下 的 源 汇 分 布 函 数 特征 ， 式 


(3.6.47)、(3.6.48) 均 为 边界 条 件 ， 式 (3.6.49) 为 初始 条 件 。 








利用 Hankel 变换 可 以 得 到 上 述 问 题 ie 《 王 旭 升 等 , 2003; Wang et al., 2004) 























降 深 的 解析 解 可 以 月 
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H# I 


w(r,t)= 





ep o W (Br)dB 





(r= ES — (dp 


l+cf* 
1+(u,cB*/S) 


a=T/S, € =UmD/ py 


AB) = ap 


BM 表示 为 无 量 纲 的 形式 : 








S 
= (O/ 4x7) =M(t,,1) 


(3.6.50) 


(3.6.51) 


(3.6.52) 


(3.6.53) 


(3.6.54) 
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4at ‘ u 
= = 3.6.55 
ty 2 My ,9 S ( ) 
M (tprp) = cl- af- £4039 [La (3.6.56) 
r, + ox" x 
(2) 第 一 类 越 流 系统 
单间 开采 条 件 下 ， 第 te ee A 
1 Os _ Ow Os 

T 一 ) 一世 —+4(r,t 3.6.57 
oe For Da a Pe q (r,t) (3.6.57) 








起 





OO se eg 
初始 条 件 与 式 (3.6.45)~ (3.6.49) 相 同 。 降 深 的 解析 解 可 以 用 并 函数 M 表示 为 〈 王 旭 升 等 , 2003): 





















































Q 
S aa is r Q, > (3.6.58) 
skh : tp, FD, % 的 定义 同 前 ， 另 有 

T 
B= | 三 3.6.59 
T ( ) 

r 2 x+r /BY r +x xJ (x) 

M(t,,.r,,0,—) =| |1- ex t,— dx 3.6.60 
(tpt) (| | a mer (3.6.60) 












































其 降 深 曲线 如 图 3.12 AN. AAP Ut ahi RS HBC AY DAES A Ah A ET — Fe SR 


Theis 解 
Hantush-Jacob 解 
(3.6.54) 

Zh (3.6.58) 


SD 


























图 3.12 ”第 一 类 越 流 系统 承 压 含 水 层 单 井 抽水 的 sp~ip 曲线 
(rp=0. 1, #0, r/B=0. 5) 
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五 、 井 简 储 集 效 应 


























上 述 理想 条 件 下 的 含水 层 - 井 孔 地 下 水 流 模型 ， 均 假设 并 孔 的 半径 为 无 穷 小 ,不 考虑 井 孔 内 水 
量 的 储存 和 释放 所 产生 的 影响 。 半 径 为 ro 的 井 孔 内 水 位 下 降 sw， 则 井 简 内 释放 的 水 量 为 
































V, 577,5, (3.6.61) 


这 部 分 水 量 在 某 些 情况 下 对 地 下 水 流 的 影响 是 不 能 忽略 的 ， 即 产生 并 简 储 集 效应 。 在 瞬时 抽 / 注 水 
试验 中 ， 井 简 储 集 效应 是 一 个 重要 的 因素 。 
瞬时 抽 / 注 水 试验 如 美国 流行 的 Slug Test) 是 把 体积 为 7 的 水 突然 注入 井中 ， 使 井中 水 位 突 








































































































然 上 升 一 个 高 度 ， 然 后 观测 井中 水 位 的 恢复 过 程 。Cooper 等 (1967) 建 立 了 承 压 含水 层 中 完整 井 瞬 
时 注水 问题 的 解析 理论 ， 数 学 模型 可 以 写成 以 下 方程 组 
2 
T AI 二 r>r, (3.6.62) 
or’ ror Ot 
sir >r,,t=0)=0 (3.6.63) 
H(t =0) =H, =V (ar) (3.6.64) 
s(v=r,,t)=-H,@; s(r > œ,t)=0 (3.6.65) 
| aa (3.6.66) 
OF |, Ot 























AP: ry 和 产 分 别 是 井 简 滤 管 〈 与 含水 层 连 通 ) 和 套 管 〈 井 水 位 升降 段 ) KWER, HO 是 井 简 
内 的 水 位 (以 静态 水 位 为 基准 )。 在 上 述 数 学 模型 中 ， 式 (3.6.65) 反 映 的 是 地 下 水 流 的 边界 条 件 ， 
式 (3.6.66) 反 映 的 是 井 简 水 位 下 降 过 程 与 地 下 水 流 过 程 之 间 的 而 合 关 系 。Cooper 等 (1967) 得 到 的 井 
中 水 位 解析 解 为 















































du 




















SA po 
H =H — — Bu’ / 3.6.6 
a= = , pe z (3.6.68) 
r, r, 
f(u, d) = [uJ], (u) —2aJ, (uy? + (uY, (u) —2aY (u)? (3.6.69) 














式 中 : Yo Fl Y HI ASN Alt 2K Bessel 函数 。 
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六 、 表皮 效应 














井 孔 在 施工 和 运行 过 程 中 容易 改变 井 周 附近 含水 层 的 渗透 性 ， 被 称 为 涂抹 效应 (smear effect) 
或 表皮 效应 (skin effect)。 目 前 简化 的 处 理 方式 是 考虑 在 实际 井 径 之 外 ， 有 一 个 半径 为 x, 的 圆柱 
形 区 域 包 围 的 涂抹 区 ， 其 渗透 系数 为 K,， 定 义 一 个 称 为 表皮 系数 的 参数 























































































































C= £ = nd (3.6.70) 
K, r, 
其 中 K 为 未 扰动 含水 层 介 质 的 渗透 系数 。 对 于 流量 为 O MKH, 涂抹 区 的 存在 将 产生 一 个 附加 降 
深 
AS =S S, -£¢ (3.6.71) 
2aT 











AP: sw 为 考虑 涂抹 效应 后 的 实际 降 深 ;se 为 不 考虑 涂抹 效应 的 降 深 值 。 
可 以 用 来 代替 表皮 系数 的 参数 是 井 孔 的 有 效 半径 



































r, =r,exp(—C,) (3.6.72) 

















在 不 考虑 涂抹 效应 的 理论 模型 中 ,把 井 径 ny 改 成 re， 则 解析 解 的 形式 可 以 保持 不 变 而 涂抹 效应 得 
到 考虑 。 








~ 














上 述 含水 层 - 井 孔 水 流 模型 都 假定 竖井 的 过 滤器 段 完全 穿 透 所 要 分 析 的 含水 层 , 这 种 井 是 完整 
J (图 3.13)。 然 而 ,实际 工程 中 存在 大 量 的 非 完整 井 ， 即 井 孔 的 过 滤器 段 长 度 小 于 目标 含水 层 的 
硬度 ， 这 时 井 孔 附近 地 下 水 不 仅 发 生 水 平流 动 ， 而 且 存在 强烈 的 垂 向 流 。 完 整 井 模型 的 结果 不 能 
直接 用 于 非 完 整 井 。 但 是 实验 观测 表明 ， 当 径 向 距离 远大 于 含水 层 的 厚度 时 ， 地 下 水 以 水 平流 为 
E, 基本 符合 完整 井 的 条 件 ， 只 有 在 径 向 距离 小 于 2 倍 的 含水 层 厚度 时 ， 垂 向 流 才 达 到 可 观 程度 。 
因此 ， 只 有 在 研究 井 周 附近 的 地 下 水 运动 特征 时 ， 才 需要 严格 考虑 非 完整 井 的 影响 。 
考虑 第 一 类 越 流 系统 承 压 含 水 层 中 的 单个 非 完整 井 ， 滤 管 段 的 长 度 为 LK-， 滤 管 顶 部 与 含水 层 
顶板 的 距离 为 4， 而 含水 层 厚度 为 m， 其 他 条 件 与 前 述 模 型 相同 。Hantush(1961a, b) 在 建立 模型 时 
假定 越 流 补给 的 水 量 平均 分 配 到 含水 层 厚 度 上 ， 而 承 压 含水 层 的 顶板 仍然 视 为 隔 水 边界 ， 得 到 如 
下 形式 的 三 维 数学 模型 





















































































































































d's 14s O's s _ SOs 





+ = 3.6.73 
or? ror 0 B Tôt ( ) 
s(r,z,t=0)=0 (3.6.74) 
ôs /ôz| =0; ðs/ðz| =0 (3.6.75) 
s(r > 0%,2,1t)=0 (3.6.76) 
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Os 0, O0<z<d,L+d<z<m 
lim} 22K Lr — (3.6.77) 
Or 10: d<z<Lid 


抽水 井 Q 











图 3.13” 非 完整 井 附 近 的 地 下 水 流 








该 数学 模型 的 解 比 较 复 杂 。 当 滤 管 的 顶部 直接 与 含水 层 顶 板 接触 时 ， 有 d=0， 这 时 含水 层 平 均 降 
深 的 解析 解 可 以 简化 为 





























ser =| We F/B Fu | (3.6.78) 
mm B 
Lrr 2m sin “Gab Im) y ; 
F /B 3.6.79 
区 = <)- | a Wur ) (3.6.79) 
2 
ee, Beal (3.6.80) 
ATt 
为 了 获得 稳定 流 的 解析 解 ， 令 too, A >0， 则 (3.6.78) 变 为 
Q r Lrr 
= K F 3.6.81 
s(t) l (z) (Ezz) ( ) 
其 中 
Lrr =| sin a 
F = K 3.6.82 
aoe ee (3) ae 

















从 式 (3.6.78) 和 (3.6.81) 可 以 看 出 ， 非 完整 井 形成 的 降 深 ， 由 完整 井 模型 降 深 和 附加 降 深 两 个 部 分 组 
成 。 在 含水 层 各 疝 同性 条 件 下 ，Hantush(1961a, b) 指 出 ， 当 x >1.5m 时 ， 附 加 降 深 基 本 上 可 以 忽略 。 
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八 、 各 向 异性 含水 层 
































多 孔 介 质 的 渗透 性 具有 随 方 向 变化 的 特点 ， 因 此 ， 只 有 均 质 各 向 同性 的 含水 层 ， 才 可 以 用 单 
一 渗透 系数 作为 参数 撒 述 其 渗透 性 。 在 平面 上 延展 的 含水 层 , 如 果 水 平 渗透 系数 随 方向 明显 变化 ， 
则 建立 在 各 向 同性 基础 上 的 含水 层 - 井 孔 水 流 模 型 需要 进行 修改 。 
解决 各 向 异性 问题 的 一 种 简易 方法 是 进行 坐标 变换 ( 陈 峙 硕 等 , 1999)。 设 渗透 性 的 主轴 方向 分 
BWA x. y 坐标 方向 ， 对 应 的 渗透 系数 为 K.、K,， 导 水 系数 为 T.、T,。 为 了 对 径 向 流 进行 修正 ， 
可 作 如 下 的 坐标 变换 













































































2 2 2 2 
2 x y x 
= + 2 十 (3.6.83) 
下 JR RAR JIL 
而 渗透 性 参数 也 进行 如 下 的 变换 
K, = K.K, ; T= TT, (3.6.84) 











这 样 变换 之 后 ,含水 层 - 井 孔 水 流 模型 仍然 可 以 采用 各 向 同性 条 件 下 的 形式 。 例如， 均 质 各 向 异性 
第 一 类 越 流 系统 单 井 抽水 的 降 深 解 可 以 表示 为 


_2 = 
ia p (3.6.85) 
4n7 \ 4Tt’B 


























其 中 的 越 流 参数 B 是 用 变换 后 的 导 水 系数 计算 的 。 
为 了 解 均 质 各 向 异性 含水 层 的 降 深 在 平面 上 的 分 布 特点 ， 我 们 不 妨 取 一 个 固定 的 时 刻 t 来 分 
析 ， 取 固定 降 深 5 绘制 一 条 降 深 等 值 线 (图 3.14)， 则 有 















































s,=F(7’) (3.6.86) 

















下 是 各 问 同 性 条 件 下 得 到 的 降 深 分 布 函 数 ， 取 其 逆 函 数 可 以 得 到 





\ 
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r =F (s,) (3.6.87) 














把 变换 式 (3.6.83) 代 入 上 式 得 到 等 降 深 线 的 平面 曲线 方程 

















2 2 














x Ed Fo 
3.6.88 
ing, Jin Fe) a 
它 可 以 转化 为 如 下 形式 的 标准 椭圆 方程 

2 

roy 
Lae ae 3.6.89 
a p i ) 














BE T>7,， 则 等 降 深 线 长 轴 (对 应 水 力 梯 度 最 小 的 方向 ,x 轴 ) 和 短 轴 (对 应 水 力 梯度 最 大 的 方向 ,y 
AD 的 比值 为 


















































alb=.J/T./T, (3.6.90) 
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该 比值 反映 了 不 同方 向 渗透 性 大 小 的 差异 程度 。 








图 3.14 RES: 


A. 井 管 中 水 流 的 阻力 


在 前 述 含水 层 - 井 孔 水 流 模型 中 ， 抽 水 井 、 注 水 井 或 自 
等 于 井 孔 中 的 水 位 。 实 际 上 ， 井 孔 中 的 水 位 和 
指 开局 型 井 孔 目 由 水 面 的 位 置 ， 而 井 孔 的 水 头 按 有 
流 经 过 滤 管 进入 抽水 井 的 井 孔 之 后 ， 将 治 着 井 















































受 井 孔 管 壁 的 摩擦 力 而 损失 水 头 。 





























流 从 含水 层 内 近 水 平方 向 转变 为 竖井 内 近 垂 直方 向 ， 流 向 偏转 将 造成 水 头 损失 ，@ 沿 滤 管 不 断 有 









































刁 的 降 深 分 布 特征 


流 井 的 水 头 被 假定 为 具有 一 个 数值 ， 即 
的 水 头 不 是 完全 相同 的 概念 。 井 孔 中 的 水 位 



































道 水 力学 的 规律 是 随 深 度 变 化 的 。 当 地 下 水 
































E 某 个 高 度 的 吸 泵 流动 ， 在 流动 过 程 中 承 


水 流通 过 井 辟 和 井 管 形成 的 水 头 损失 ， 根 据 陈 雨 孙 (1977) 的 归纳 ， 包 括 五 个 部 分 : O 水 流 经 
过 滤 管 外 部 包 囊 的 缠 丝 缝隙 发 生 的 水 头 损失 ， 色 水 流 经 过 


虑 管 壁 的 圆 孔 发 生 的 水 头 损失 © 水 

















水 流 加 入 井 管 ， 导 致 流量 和 流速 增加 


= 


















































1 引起 水 头 损失 ，@@ 水 流 与 井 孔 壁 的 摩 探 造成 治 程 水 头 损失 








以 及 并 管 直径 变化 造成 的 局 部 水 头 损失 。 所 有 这 些 发 生 在 井 管内 的 水 头 损 失 总 和 被 简称 为 井 损 。 



































对 井 损 的 分 析 必 须 利用 管道 水 力学 的 理 
含水 层 水 流 一 般 处 于 层 流 状态 ， 满 足 达 西 定律 ， 























再 简单 的 与 流量 成 正比 。 
前 两 种 水 头 损失 可 以 统一 考虑 为 直 



































孙 , 1977) 


F 壁 水头 损 失 Ahs， 用 孔 口 出 流 的 经 验 关 系 式 表 示 ， 即 ( 陈 雨 














管内 水 流 与 含水 层 水 流 的 重要 区 别 体现 在 流 态 上 ， 
管内 水 流 往往 处 于 率 流 状态 ， 水 头 损失 不 





































































































示 为 ( 陈 雨 孙 , 1977) 


dh, _ 1 


dz WPrACg 


w 


式 中 : 9 为 滤 管 单位 长 度 上 的 进 水 流量 ; 0; 为 
EIEI; Ap 是 管 壁 的 孔隙 率 ; C 是 滤 管 流量 系数 ，g 为 
而 后 三 种 水 头 损 失 发 生 在 井 管内 ， 设 才 

















吊 算 起 的 高 度 z 处 的 累积 井 孔 流量 ; ry 为 滤 
E 力 加 速度 。 
内 水 头 沿 高 度 的 函数 为 h(z)， 则 管内 水 头 损 失 可 表 





2 
_20, 40, _ JQ, (3.6.92) 


emr: dz Agn’r 
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AP: /为 管内 水 流 的 阻力 系数 ， 在 率 流 阻力 平方 区 为 常数 。 式 (3.6.92) 中 右 侧 三 项 分 别 对 应 的 是 
水 流 偏转 、 加 速 流 、 管 壁 摩擦 形成 的 水 头 损失 。 

陈 雨 孙 (1977) 对 承 压 含 水 层 采 用 带 影响 半径 的 完整 井 稳定 流 模 型 ， 结 合 井 壁 水 头 损失 和 管内 
水 头 损失 公式 ， 分 析 了 水 头 沿 滤 管 的 分 布 规律 ， 认 为 井 壁 水 头 损 失 和 水 流 偏转 引起 的 水 头 损 失 基 
本 可 以 忽略 ， 得 到 小 管内 附加 降 深 As; 随 高 度 变 化 的 函数 


As (=s -s = ra HO (2) raf l (3.6.93) 







































































gm’ ri | 12r, \m m 48r, 3 











AP: s; 和 so 分 别 为 实际 降 深 和 不 考虑 井 损 的 计算 降 深 ; m 为 含水 层 的 厚度 ; z 是 从 滤 管 底部 算 起 
的 高 度 ; 2 是 总 的 抽水 流量 。 在 很 多 情况 下 , 地 下 水 经 过 滤 管 段 之 后 ,还 要 经 过 一 个 套 管 段 才 到 达 
吸 泵 的 抽水 口 ， 该 套 管 段 水 头 的 摩擦 损失 As。 也 需要 考虑 

Md 
4 gnr 


其 中 : me 和 产 分 别 为 套 管 段 的 长 度 和 半径 ; /为 套 管 段 的 阻力 系数 。 这 样 总 的 附加 降 深 就 可 以 表 

















O° (3.6.94) 
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2 4 
As=As| +As = 2 p Tg Medal Te (3.6.95) 
aá gar, |3 lor, 4r, (r, 
这 说 明 整 个 井 管 内 的 水 头 损 失 与 抽水 流量 的 平方 成 正比 ， 简 单 表示 为 
As = CQ? (3.6.96) 

















AP: C 为 井 损 系数 。 昌 然 井 损 系 数 往往 被 视 为 常数 ， 实 践 经 验 表明 它 也 可 能 随 流量 而 发 生变 化 ， 
从 而 使 附加 降 深 与 流量 的 关系 偏离 二 次 曲线 。 


























十 、 水 平井 




















前 述 所 有 的 含水 层 - 井 孔 水 流 模型 都 上 只 针对 竖井 , 即 井 管 的 延伸 方向 与 含水 层 平 面 展 布 方向 重 
直 的 井 孔 。 在 油田 开采 中 ， 与 含水 层 延 伸 方 向 平行 的 水 平井 经 常 被 利用 ; 含水 层 开采 的 辐射 井 技 
术 也 是 利用 水 平井 来 汇集 地 下 水 。 这 种 含水 层 -水 平井 的 地 下 水 流 特 征 无 法 用 对 应 竖井 的 水 流 模型 
来 描述 。 

水 平井 的 经 典 理论 是 在 20 世纪 80 年 代 发 展 起 来 的 ， 借 用 了 大 量 关 于 竖井 的 理论 假设 ， 充 分 
应 用 了 空间 源 汇 函数 的 积分 变换 方法 。Daviau et al(1985) 假 定 水 平井 为 均匀 强度 的 汇 线 , 在 均 质 各 
向 同性 承 压 含水 层 中 建立 了 水 平井 的 数学 模型 并 得 到 解析 解 。 这 一 解析 理论 在 油 藏 试 井 分 析 中 得 
到 推广 并 被 发 展 到 各 向 异性 含水 层 等 较 复杂 的 条 件 (Goode et al., 1987; Daviau et al., 1988; RIZ 
等 , 1996; 孔 祥 言 , 1999)。 如 图 3.15, 考虑 一 个 厚度 为 m 的 水 平 无 限 延 伸 承 压 含水 层 ， 水 平方 向 渗 
RBA =K=Ky， 馈 直方 向 渗 透 系数 为 K=Ky， 储 水 率 为 %， 含 水 层 中 有 一 个 长 度 为 2L 的 水 
平井 以 恒定 的 流量 O 开采 地 下 水 。 假 设 水 平井 为 均匀 线 源 ， 则 单位 长 度 上 的 开采 强度 q 表示 为 
=o 
2L 














xI 
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q (3.6.97) 
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油 藏 水 平井 的 压力 降落 解析 解 ( 孔 祥 言 , 1999) 可 表示 为 以 下 降 深 的 形式 























Ma y y’ L+ 


aoe 
” ORK ra IK, {= wf 4a zje olai] (3.6.98) 




















\ 
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ay =Ky/S,, ay=K,/sS, (3.6.99) 

Prat 
F(z) =14+2) exp -————— _|cos(izz../m)cos(izz/m 3.6.100 
(z) Do -| (izz, /m) cos(izz/m) ( ) 








根据 这 个 解析 解 ， 降 深 的 发 展 曲线 (图 3.15) 基 本 上 分 为 三 个 阶段 : O 早期 径 向 流 阶段 ， 地 下 水 在 
铅 直 横断 面 上 以 径 疝 流 的 方式 向 水 平井 流动 ， 降 深 的 变化 特征 类 似 于 竖井 模型 ， 即 s-lgt 曲线 近似 
为 直线 ; © 中 期 线性 流 阶 段 , 含水 层 的 项 底板 限制 了 地 下 水 在 铅 直 方向 的 流动 ， 地 下 水 主要 沿 着 
含水 层 侧 向 展开 的 方向 流动 ， 降 深 近 似 与 时 间 的 平方 根 成 线性 关系 ; @ 后 期 拟 径 向 流 阶 段 , 含水 
层 的 作用 近似 一 个 圆 盘 状 的 汇 ， 地 下 水 在 水 平方 向 发 生 大 范围 的 近似 径 向 流动 。 
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ERE 








图 3.15 FEE KEK SERA ER KERE E H 























等 强度 线 汇 假设 只 是 对 水 平井 的 一 种 简化 ， 没 有 考虑 井 孔 内 部 水 流 的 过 程 。 实 际 上 ， 水 平井 
在 长 度 方 向 上 不 仅 水 头 存在 变化 ， 而 且 侧 向 汇 水 强度 也 发 生变 化 。Tarshish (1992) 曾 建立 了 一 个 
顶部 为 定 水 头 边界 的 含水 层 中 的 水 平井 模 型 ， 模 型 不 仅 考 虑 了 并 壁 水 头 损 失 ， 而 且 利 用 动量 方程 
计算 了 井 孔 内 水 流 的 水 头 损 失 ， 发 现 水 平井 的 侧 向 汇 水 强度 随 延 伸 方 向 呈 非 线性 变化 ， 且 变化 幅 
度 可 达 平 均 汇 水 强度 的 2 倍 以 上 。 考 虑 各 种 复杂 条 件 的 水 平井 模型 难以 获得 解析 解 ， 因 此 常 通过 
数值 模拟 的 方法 进行 分 析 。 
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第 七 节 ” 井 流 试验 及 其 解 译 


抽水 试验 (pumping test) 是 上 百年 来 人 们 认识 地 下 水 运动 规律 、 确 定 含 水 层 参数 的 重要 手段 。 
除了 抽水 试验 以 外 ， 注 水 试验 、 定 降 深 放水 试验 等 井 流 试验 技术 也 得 到 广泛 应 用 。 已 有 的 各 种 含 
水 层 - 井 孔 地 下 水 流 模型 ， 就 是 为 了 满足 井 流 试 验 分 析 的 需要 不 断 提 出 来 的 ， 并 得 到 井 流 试 验 的 验 
证 。 在 抽水 试验 工程 中 ， 一 个 或 多 个 观测 孔 被 布置 在 距 抽 水 井 《〈 在 行业 内 被 称 为 主 井 ) 的 一 定 距 
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离 处 ， 当 抽水 




















在 对 井 流 试验 进 





























在 地 下 水 


果 , 其 中 遇 到 的 一 个 重要 困难 就 是 确 
提出 第 一 个 非 稳 定 











x 











FE 稳 定 流 理论 产生 之 





HU, 








以 一 定 的 流量 抽取 含水 层 的 地 下 水 时 ,观测 孔 及 抽水 井 的 水 位 ( 降 深 ) 得 到 记录 。 
行 分 析 时 ， 降 深 观测 值 作为 资料 ,选取 合适 的 含水 层 - 井 孔 地 下 水 流 模 型 解释 实测 
降 深 随时 间或 空间 的 变化 ， 从 而 判断 含水 层 的 参数 或 边界 性 质 。 


人 们 一 直 用 稳定 流 横 型 〈 故 布 依 模 型 ) 来 解释 井 流 试验 结 









































Ke 




















试验 中 的 观测 
































确定 采 
型 的 含水 








流 公 式 之 后 ， 新 的 井 流 试验 分 析 方 法 逐渐 
推广 ， 使 稳定 流 模 型 仅仅 作为 特例 加 以 使 用 。 








试验 曲线 的 判别 


虽然 在 进行 井 流 试验 之 前 ， 人 们 对 含水 
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Ry AR 
B MUECA APRE T EAER ERRE FS bE 
资料 与 这 些 曲 线 进行 对 比 ， 可 以 判断 试验 中 发 9 











国 发 


层 的 性 质 和 基本 状态 有 所 了 解 ， 但 不 一 
| 线 相互 协调 。 这 就 需要 对 试验 得 到 的 降 深 变化 曲线 进行 类 型 和 阶段 的 判别 ， 从 而 
] 什 么 样 的 计算 模型 和 计算 公式 。 对 于 承 压 含水 























含水 层 和 潜水 仿 


有 定 水 头 的 边界 的 位 置 , 即 影响 半径 尺 的 取 值 .Theis(1935) 
展 起 来 ， 并 最 终 向 全 世界 

















定 能 够 和 井 流 


水 层 等 不 同类 





























| 线 。 通 过 把 
E 的 现象 与 哪个 模型 匹配 。 


个 井 流 试验 





井 流 试验 的 降 深 观测 资料 往往 绘制 成 时 间 单 对 数 曲 线 ， 即 s-lgt 曲线 。 不 同 井 流 模型 的 结果 十 

















分 
经 历 早 
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出 现 斜率 


哪 种 井 流 横 型 相对 应 。 





鲜明 的 反映 在 它们 的 到 





























EE s-lg t 曲线 上 。 无 越 流 承 有 
期 的 变化 之 后 明显 趋向 于 一 条 直线 ， 且 早期 曲线 的 斜率 小 于 直线 段 的 斜率 。 如 果 附 近 存 在 
卫 水 边界 ，s-lgt 曲线 将 出 现 斜率 更 大 的 第 二 直线 段 ; 
小 的 第 二 直线 段 。 然 而 ， 遇 

















K 含 水 层 Theis 井 流 模 型 得 到 














如 果 附 
到 降 深 





















































的 s-lgt 曲线 在 





近 存 在 定 水 头 补给 边界 ，s-lgt 曲线 将 
曲线 偏离 Theis 曲线 的 情况 ， 有 时 不 能 立即 判断 与 
因为 补给 边界 附近 的 承 压 含 水 层 、 有 越 流 的 含水 层 、 潜 水 含水 





B RER 





曲线 都 存在 斜率 减 小 的 “ 折 平 拐弯 ” 段 (图 3.16)， 必 须 借助 更 长 序列 的 观测 数据 、 多 个 观测 孔 的 
对 比 和 区 域 水 文 地 质 条 件 的 认识 等 多 种 手段 来 识别 。 








井 流 试 验 也 会 受到 = 
由 于 泵 的 工作 尚未 达到 稳定 、 观 测 和 匆忙 等 








算 的 依据 。 然 T 











= ay 
题 ， itt eS 


Theis 模型 出 














附近 
线 





补给 边界 
降 深 
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图 3.16 RE ERS” 
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F 简 储 集 效应 等 ， 











段 的 降 深 ! 

















F 扰 。 试 验 开始 后 早期 ( 几 分 钟 内 的 
因素 的 影响 ， 数 据 有 一 定 的 不 
i， 抽 水 间或 观测 孔 早期 的 水 压力 或 降 深 变 化 特征 ， 又 有 可 能 反映 了 一 些 特定 的 问 
因此 也 有 一 定 的 价值 。 
续 下 降 和 上 升 对 时 间 较 长 的 井 流 试验 也 有 影响 。 地 下 水 动力 学 已 经 训 











_ ”潜水 含水 层 降 深 | 
二 元 结构 含水 


Éa 














1 线 
ER 






































有 越 流 承 压 含水 层 降 深 | 



































Pere, f 























降 深 ? 特别 是 抽水 井 本 身 的 降 深 ， 





FE 往 不 能 作为 计 





天 然 径 流 引 起 区 域 地 下 水 位 的 持 








E 明 ， 当 天 然 径 流 处 于 稳定 状 

















态 时 ， 从 含水 层 - 井 孔 地 下 水 混合 流 场 中 扣除 天 然 流 场 ， 即 取 相 对 降 深 ,与 采用 静止 初始 水 位 得 到 
的 单纯 井 流 降 深 结果 是 相同 的 。 因 此 ， 当 间 流 试验 降 深 与 天 然 动态 水 位 发 生 关 加 时 ， 应 从 中 消去 
天 然 动态 再 进行 分 析 。 在 井 流 试验 区 间 ， 附 近 地 下 水 开采 、 地 表 水 渗 漏 等 事故 可 能 显著 干扰 试验 
结果 ， 这 种 现象 应 避免 或 在 试验 结果 的 分 析 中 得 到 充分 考虑 。 

















































































































二 、 标准 曲线 配 比 法 











利用 井 流 试验 数据 获取 含水 层 的 标准 曲线 配 比 法 ， 是 绘制 降 深 和 时 间 的 双 对 数 曲 线 lgs-lgt， 
然后 根据 这 一 曲线 与 双 对 数 井 函数 曲线 的 匹配 关系 计算 含水 层 水 动力 参数 。 
以 无 越 流 承 压 含 水 层 Theis 井 流 模型 为 例 ， 其 降 深 的 解析 解 为 
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Q 
一 一 矿 3.7.1 
s= And (u) (3.751) 
2 2 
ese byt (3.7.2) 
4Tt 47 u 
容易 推导 出 以 下 的 两 组 关系 式 
lgs =IgW(u)+ lj 和 (3.7.3) 
1 rs 
lgt=1 lg 一 一 3.7.4 
gt 87 + oar (3.7.4) 
设 Theis 井 函 数 双 对 数 曲 线 〈 标 准 曲 线 ) 人 
y=F(x)> lgW(u) = lle 2) (3.7.5) 
u 
则 依据 式 (3.7.3) 和 式 (3.7.4) 有 
O rs 
lgs —lg—~— = F| lgt —lg — 3.7.6 
gs 8 (ier oe) (3.7.6) 











这 说 明 lgs-lgt 曲线 经 过 平移 之 后 可 以 与 标准 曲线 y=F(x) 曲线 重合 ， 表 示 为 















































lgs —lgs, =F(lgt—lgt,) (3.7.7) 
其 中 平移 量 分 别 为 
rs Q 
t;=——> s= 3.7.8 
和 ee 





























在 图 纸 上 或 借助 计算 机 完成 重合 匹配 工作 之 后 《图 3.17)， 只 要 查 出 (so, to)， 就 可 以 直接 用 下 述 公 
式 求 出 含水 层 的 导 水 系数 和 储 水 系数 两 个 参数 


ae, ceils (3.7.9) 























注意 这 里 的 x 是 已 知 的 观测 孔 离 抽水 井 的 距离 。 








93 


| 





标准 曲线 为 lgWlu,r/B) - lg(1/w) 曲 线 ， 由 于 含有 





lg to 








图 3.17 Theis 
























































2 


流 模型 的 标准 | 


Ae — 
ce. 
a —- 






































线 配 比 法 






































于 第 一 类 越 流 系统 的 井 流 试验 ，lgs-lgt 曲线 与 标准 曲线 的 关系 取决 于 以 下 两 式 
r Q 
kssb ele = 3.7.10 
gs =lgW (u p oar ( ) 
1 rs 
let =lg—+lg—— 3.7.11 
Sear ( ) 














变量 x/B， 需 要 不 只 一 条 标准 曲线 ， 而 应 该 给 





























til] 7/B 


T 





— \ 


在 标准 曲线 配 比 法 
定性 。 直 线 
参数 ， 当 直线 段 比较 明 胡 


有 具有 不 同 取 值 (如 取 wB=0.01~3.0) 的 
其 他 
发 达 的 条 件 下 ， 标 准 曲 线 配 比 法 可 以 借助 于 专业 软 从 





a 


ai 

















E， 从 中 挑选 具有 最 佳 匹 配 度 的 标准 曲线 。 











类 型 全 


水 层 - 玫 





F 孔 水 流 模型 的 标准 曲线 配 上 








直线 图 解法 





GA 
E TA 


Po AY TWR hR 


>» 


图 解法 利 月 





日 

















时 ， 可 以 减 小 不 确定 性 。 






































对 无 越 流 承 压 含水 








-lgt 一 般 会 出 现 近 似 直 线段 的 特征 ,根据 直线 段 的 斜率 和 截 

















法 ， 可 查阅 有 关 文 献 。 在 现代 计算 机 技术 比较 
进行， 引入 最 优化 算法 获取 含水 层 的 参数 。 




















以 避免 主观 上 的 判断 ， 给 参数 评价 带 来 不 确 
计算 售 水 层 








难 






































Z Theis 井 流 模 型 ， 只 要 时 








间 足 够 大 ， 就 可 以 近似 表示 为 


(3.7.12) 

















这 说 明 对 于 某 个 昌 





s=Alnt—Int, 


在 井 流 试验 分 析 中 根据 这 个 直线 段 的 特征 得 到 斜率 4 和 








ERN r 的 观测 孔 ， 其 s-Int 曲线 在 抽水 后 











期 保持 为 一 条 直线 ， 取 如 下 形式 























(3.7.13) 


三 距 -Into， 就 可 以 求 出 含水 层 的 参数 











0 


对 于 第 一 类 越 流 系统 井 流 模 型 ， 前 文中 已 经 说 
m 直线 段 ， 这 个 直线 段 的 信息 如 下 


4r’ 
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Se 





(3.7.14) 


E 明 ，s-Int 曲线 在 拐点 Cs 入 处 存在 一 个 斜率 为 


t E -m 2 x [ =) (3.7.15) 


Os 
m, = 
” ant) 








ase TA (3.7.16) 
Ni, i 


IAP: Sm 是 渗流 达到 稳定 时 的 降 深 ， 而 F(xB) 的 函数 形式 如 下 












































at _ exp(-r/B) 7.17) 
B)  K,(r/B) 
通过 实测 降 深 数据 得 到 直线 段 信息 之 后 ， 可 按照 以 下 顺序 求 出 含水 层 参数 
ae 7 = LKolr/B) ga AT (3.7.18) 
F (m,/s;) 475, rB 








利用 其 他 类 型 含水 层 - 井 孔 水 流 模型 的 直线 图 解法 进行 井 流 试验 分 析 ， 可 查阅 有 关 文 献 。 











四 、 井 孔 参数 的 试验 解 译 


























有 些 井 流 试 验 只 有 抽水 井 或 注水 井 ， 没 有 观测 孔 ， 涂 抹 效 应 、 井 损 等 因素 影响 了 井中 水 位 的 
形成 ,给 含水 层 参数 的 反 演 带 来 了 一 定 的 困难 。 在 不 考虑 涂抹 效应 和 井 损 的 情况 下 ,根据 含水 层 - 
孔 地 下 水 流 模型 得 到 的 井 孔 降 深 可 表示 为 













































































s, = OF(r,,t) (3.7.19) 




















AP: Fir, 力 为 井 流 模型 的 解析 函数 。 在 实际 井 流 试验 ! 
计算 模型 修改 为 











a 


水 井 的 降 深 应 考虑 涂抹 效应 和 井 损 ， 


























s, = OF (r,,t)+ CQ’ (3.7.20) 























AP: re 是 计 入 涂抹 效应 之 后 的 有 效 井 径 ，C 为 计算 井 损 的 流量 系数 。 
为 了 获取 井 损 系 数 C， 可 以 做 不 同 流量 的 两 次 抽水 试验 (或 同时 利用 降 深 曲线 和 水 位 恢复 曲 
线 )， 然 后 取 固 定 的 时 间 段 At， 从 试验 数据 中 分 离 出 两 组 降 深 和 流量 的 关系 ， 表 示 为 























As = OF (r,,At) + CO; (3.7.21) 


As =Q,F (r,, At) + CO; (3.7.22) 














这 样 可 以 确定 井 损 系数 为 








C= QAS, > QAS, (3.7.23) 
Q; Q, T Qi Q, 
利用 任何 一 组 降 深 曲线 可 以 确定 含水 层 的 导 水 系数 7， 剩 下 储 水 系数 S 和 井 孔 的 有 效 井 径 x。 两 个 
参数 。 由 于 在 解析 模型 中 后 两 个 参数 总 是 有 登 加 在 一 起 ， 难 以 分 离 ， 只 有 在 知道 储 水 系数 S 的 情况 
下 才能 计算 出 井 孔 有 效 井 径 re。 
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第 四 章 ” 地 下 水 运动 的 数值 模型 


解析 解 虽然 具有 精确 可 靠 的 特点 ， 但 采用 解析 解 反映 自然 状态 和 复杂 人 类 活动 干扰 影响 的 地 
下 水 运动 是 相当 困难 的 。 因 此 ， 当 含水 层 的 条 件 严重 偏离 现 有 解析 模型 的 简化 假设 时 ， 和 信 们 通过 
数值 模型 来 获得 近似 的 地 下 水 流 场 及 其 演变 趋势 。 


第 一 节 ”地 下 水 流 数 值 方法 概述 


地 下 水 流 的 数学 模型 采用 偏 微分 方程 描述 地 下 水 流 的 时 间 和 空间 连续 状态 ， 而 数值 模型 则 是 
采用 离散 〈 非 连续 ) 时 空 模型 中 水 头 的 分 布 与 演变 对 数学 模型 进行 近似 描述 。 从 精确 数学 模型 到 
近似 数值 模型 的 转化 ， 虽 然 会 损失 一 些 精度 ， 但 使 复杂 地 下 水 流 问 题 的 分 析 得 以 通过 机 械 计算 实 
现 ， 而 且 误差 也 是 可 控 的 。 

把 侦 微 分 方程 求解 的 数值 方法 引入 到 地 下 水 流 问 题 的 求解 始 于 20 世纪 70 年 代 ， 主 要 方法 包 
括 有 限 差 分 法 、 有 限 元 法 、 边 界 元 法 ， 此 后 又 发 展 了 有 限 分 析 法 、 多 重 网 格 法 、 无 网 格 法 等 。 这 
些 方 法 的 共同 特点 是 将 模型 空间 及 边界 离散 为 由 一 系列 的 节点 以 及 联系 这 些 节 点 的 单元 (无 网 格 
法 除外 ) 含 水 层 的 水 头 在 这 些 节点 上 定义 ,从 而 实现 了 水 头 分 布 空间 连续 函数 向 离散 变量 的 转化 ， 
表示 为 




































































































































































































































































H(x,y,2) => {H,;p=1,2,3,...,M} (4.1.1) 








AP: 万 为 含水 层 的 水 头 ; x, y, z 为 空间 化 标 ; p 表示 数值 模型 的 节点 ，M 为 节点 的 数目 。 与 此 同 
时 ， 时 间 也 被 离散 化 为 一 系列 具有 先后 顺序 的 时 刻 ， 不 同时 刻 节点 的 水 头 分 布 方式 也 不 同 ， 每 个 
时 刻 的 节点 水 头 分 布 结果 总 是 由 前 一 个 时 刻 演变 过 来 的 ， 即 









































{Hy; p=1,2,3,..., M;t=t;} > {HY ;p=1,2,3,...,M;t =t, + At,3} (4.1.2) 


























RP: 表示 时 刻 ，! 表示 时 间 ，Ati 表示 时 间 步 长 。 数 值 模型 的 核心 部 分 ， 是 在 地 下 水 流 数 学 模 
型 的 基础 上 确定 节点 在 流 场 中 的 相互 关系 ， 并 形成 如 下 形式 的 方程 组 ; 





























Cp Hi” +C, Hy +C pH Cpu Hy = Fp p=1,2,.. M (4.1.3) 

















式 中 : 系数 O RTEA p AL TAPIA, PUR Fp 通常 是 由 前 一 个 时 
刻 决定 的 常量 。 式 (4.1.3) 除 包含 地 下 水 流 控制 方程 的 离散 近似 以 外 ， 还 包含 了 边界 条 件 的 离散 化 
处 理 。 当 f=0 i, Fp 中 包含 了 初始 条 件 。 如 果 模拟 稳定 流 ， 则 下 ,与 时 间 无 关 ， 上 标 可 以 略 去 。 
使 用 矩阵 符号 ， 式 (4.1.3) 可 缩写 为 





























[Cle tH} = {F} (4.1.4) 
实际 在 处 理 模 型 时 ， 一 个 节点 通常 只 与 相隔 最 近 的 若干 节点 有 直接 的 关系 ， 在 式 (4.1.3) 中 大 多 数 
KABA, MARAE, BI Cj=Cr,。 因 此 ， 和 矩阵 [CO] 通常 是 对 称 的 稀疏 和 矩阵， 降低 了 
方程 组 求解 的 困难 。 尽 管 如 此 ， 区 域 地 下 水 流 数 值 模型 的 节点 数 往 往 很 大 ， 而 且 在 某 些 非 线 性 条 
件 下 ，[C] 本 身 是 竺 求 水 头 的 函数 ， 方 程 组 的 求解 需要 使 用 友 代 法 而 耗费 相当 多 的 时 间 。 
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不 同类 型 的 地 下 水 流 数 值 模型 ， 最 核心 的 差异 在 于 形成 式 (4.1.3) 的 方式 ， 关 联系 数 上 共有 不 同 




















的 计算 公式 。 原 则 上 ， 对 于 完全 相同 的 地 下 水 流 数 学 模型 ， 以 及 完全 相同 的 离散 节点 序列 和 离散 
时 间 序 列 ， 不 同 的 数值 模型 应 给 出 近乎 同样 的 结果 ， 只 是 计算 精度 略 有 差异 。 已 有 研究 表明 ， 某 
种 类 型 的 有 限 差 分 法 与 某 种 类 型 的 有 限 单元 法 存在 一 定 的 等 价 性 ， 但 更 多 的 对 比分 析 尚 待 进一步 














ort 





探讨 。 实 际 上 ， 































































































究 者 在 检验 数值 模型 的 可 靠 性 时 ， 总 是 与 解析 解 的 模型 对 比 。 当 不 同方 法 的 数 
值 模 型 用 相同 的 解析 解 作 验证 时 ， 它 们 之 间 的 等 价 性 就 可 以 得 到 一 定 程度 的 证 明 。 然 而 ， 人 们 对 




















数值 模型 的 偏好 并 不 取决 于 数值 模型 之 间 的 等 价 性 , 而 往往 取决 于 他 对 某 种 数值 方法 的 熟悉 程度 ， 














或 者 基于 某 种 数值 方法 专业 软件 的 方便 快捷 性 。 

































































专业 软件 在 地 下 水 流 数值 模型 的 推广 应 用 中 发 挥 了 重要 的 作用 ， 如 有 限 差分 模拟 程序 
MODFLOW(McDonald et al., 1988) 和 HST3D(Kipp, 1987). 有限 元 模拟 程序 FEMWATER(Lin et al., 
1997) 和 FEFLOW(Diersch et al., 1998) 等 , 国内 有 陈 崇 希 等 开发 的 有 限 差分 模拟 程序 PGMS( 人 陈 崇 希 
等 , 2007)。 其 中 ,以 美国 地 质 调查 局 发 布 的 有 限 差分 模拟 程序 MODFLOW 最 为 著名 ， 本章 末尾 将 

















介绍 其 特点 。 






























































第 二 节 ”地 下 水 流 有 限 差分 模型 





























有 限 差分 法 是 地 下 水 流 数值 模拟 最 早 使 用 的 一 种 方法 。 这 种 方法 古典 而 简洁 、 物理 意义 明了 、 














编程 容易 ， 因 而 被 广泛 流传 。 











也 下 水 流 的 有 限 差分 模型 已 经 从 最 初 的 一 维 均 质 模型 发 展 为 目前 的 


非 均 质 三 维 模型 ， 并 有 专业 软件 加 以 实现 。 











一 、 有 限 差 分 法 的 基本 原理 












































有 限 差分 法 是 求解 偏 微分 方程 边 值 问 题 和 初 值 问 题 的 一 种 数值 方法 ， 其 实质 是 把 连续 的 模型 
空间 离散 化 为 规则 或 不 规则 的 网 格 点 ,利用 导数 的 差分 近似 形式 代 蔡 偏 微分 方程 形成 差分 方程 组 ， 
通过 求解 方程 组 得 到 离散 点 的 待 求 变量 作为 连续 场 的 一 种 近似 结果 。 
























































模型 空间 的 离散 化 从 形态 上 主要 分 为 规则 网 格 与 不 规则 网 格 。 在 二 维 平面 空间 ， 规 则 网 格 为 
系列 与 坐标 轴 平 行 的 直线 组 成 ， 直 线 交 叉 形成 的 单元 (celD) 为 矩形 ;在 三 维 空间 ， 规 则 网 格 为 一 





系列 与 坐标 轴 正 交 的 平面 组 成 ， 
























































平面 相互 切割 形成 的 块 体 (bloclg) 为 长 方 体 。 不 规则 网 格 在 平面 上 

















是 由 一 系列 互 不 重 受 的 多 边 形 填充 模型 空间 而 形成 ， 一 般 通 过 分 层 建立 三 维 空间 网 格 。 一 维 问题 





























空间 离散 化 很 简单 ， 就 是 在 坐标 轴 上 生成 一 系列 具有 一 定 间 隔 的 点 ， 或 称 节点 aodej)， 相 邻 两 个 




















节点 之 间 为 线段 ， 待 求 变量 在 这 些 节 点 上 的 分 布 代表 了 在 坐标 轴 上 连续 分 布 的 近似 状态 。 有 限 差 

















分 法 中 的 “有 限 ” 是 指 网 格 中 
也 是 有 限 的 。 














将 x 轴 离 散 化 为 节点 (xo， X1, X2, . 
点 x 处 的 一 阶 导数 表示 为 














的 节点 、 单 元 或 块 体 数 目 是 有 限 的 ， 每 个 线段 、 单 元 或 块 体 的 尺度 











首先 用 一 维 问 题 来 阐述 导数 的 差分 格式 。 设 待 求 变量 f 沿 x 轴 的 分 布 为 二 阶 连续 函数 fx), 现 




















… Xp veer XN )， 它 们 的 答 求 变量 为 60, 所, ofo ofn) WAQT 
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of 
Ox 








-Jiu fh, ax] (4.2.1) 
ae 


X=X; i+l i 




















式 中 : Axxa AT RATA. Dofich(4.2.1) FEN Taylor 展开 式 余 项 ， 就 得 到 一 阶 导 数 前 向 差 
分 格式 。 一 阶 导数 还 可 以 表示 成 后 向 差分 格式 : 


of 
Ox 
































wd (4.2.2) 


Xi Ga 





x=X; 


























式 中 : Axri=xrxrl。 显 然 ， 第 一 个 节点 xo MENS BP PBR BER ANN BIT ZEAL, Aba A 
点 Xw 处 的 一 阶 导数 只 能 表示 为 后 向 差分 格式 。 
有 了 一 阶 导数 的 差分 格式 之 后 ， 再 次 使 用 中 心 差 分 格式 ， 就 可 以 建立 二 阶 导 数 的 差分 格式 : 


Of) (Of 10x), -D 


2 
Ox x=x; itl Mi- 





















































(4.2.3) 




















其 中 , 一 阶 导数 在 节点 x KHE AER ET AA xi 采用 前 向 差分 格式 ， 则 可 以 得 到 二 阶 导 
数 的 差分 格式 为 
































of GX Df T Oi — ft (Nn — DSi (4.2.4) 
Ox” a (X41 — Xa) Oia — HOG — Xi) 
如 果 相 邻 节 点 的 间距 都 相等 ， 即 Ax= Axi1=Ax， 则 上 式 可 简化 为 
2 — 
OS) Sis 2H F Sis (4.2.5) 
Ox" | _ 2Ax 











建立 了 一 阶 和 二 阶 导数 的 差分 格式 ， 就 可 以 用 它们 来 改写 所 研究 问题 的 偏 微 分 方程 。 
下 面 用 一 个 简单 的 例子 来 说 明 有 限 差分 模型 的 建立 方法 。 设 有 一 边 值 问 题 的 数学 模型 为 

















2 
ph 0<x<2L (4.2.6) 
dx dx 
f(x=0)=u (4.2.7) 
Gel ashes (4.2.8) 


AX], 91 
在 建立 有 限 差分 模型 时 ， 把 模型 空间 [0, 2] 离 散 化 为 三 个 节点 Go=0, xL, x521). WHE 2 个 节点 
xi 建立 控制 方程 (4.2.6) 的 差分 格式 为 
h-?hth phh e=0 (4.2.9) 
2L L 
BLS xo AULA, ERA IE (4.2.7) 405 Bl 


























a 





f=u (4.2.10) 


第 3 个 节点 2 也 是 边界 节点 ， 把 边界 条 件 (4.2.8) 表 示 成 差分 格式 
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L 











这 样 ， 由 (4.2.6)~ (4.2.8) 
解 这 个 差分 方程 组 ， 得 到 
































2bV 


2 





26k 
fo =u> s-z- u 一 


AER BELAY Ze PER GAR o, Ai, PIRI TEP 


| 


(4.2.11) 


述 的 数学 模型 就 转化 为 了 由 方程 组 (4.2.9)~ (4.2.11) 构 成 的 差分 模型 。 求 


2bV 


| eee 
a 


| 2c 厂 
Veta (4.2.12) 
a 


解 Ax) 的 特征 。 
































如 果 我 们 遇 到 的 是 一 个 初 边 值 问 题 , 例如 把 上 述 关 
数学 模型 























于 fx) 的 边 值 问题 改写 为 如 下 关于 fx, OM 
































































































































































































































2 
a i sae 0<x<2L (4.2.13) 
Ox Ox Ot 
f(x =0,t>0)=u (4.2.14) 
fat > 0) (4.2.15) 
Ox x=2L 
f(x,t=0)=0, 0<x<L (4.2.16) 
其 中 ， 式 (4.2.16) 是 初始 条 件 。 对 于 这 种 初 边 值 问题 ， 我 们 需要 先 解决 关于 时 间 的 偏 导数 。 把 时 间 
坐标 轴 离 散 化 为 时 步 (to， 1 tm)» 则 第 k 时 刻 的 ZMA FE 可 以 写 为 
2 Am 大 k k 天 一 1 
Be a = gla R 0<x<2L (4.2.17) 
Ox Ox At, 
FEA, Ahtee AN TAG. ENT i Sis Ta AE TR, FEZ A SAE) AB ee EE k 
时 刻 的 数值 ， 这 种 时 间 上 的 处 理 称 为 隐 式 差分 格式 。 控 制 方程 也 可 以 处 理 为 显 式 差分 格式 ， 即 
2 ¢k-l k-1 k_ fk- 
ae f jp de ae 0<x<2L (4.2.18) 
Ox Ox At, 
REA DL ABER IN ZU tf 计算 当前 时 刻 的 数值 ON 
2 gk-l k-1 
PEES EY Al (a i +b o te); 0<x<2L (4.2.19) 
e Ox Ox 
关于 时 间 的 偏 导 数 问题 解决 以 后 ， 就 可 以 把 上 述 初始 问题 的 求解 转化 为 一 系列 离散 时 刻 关于 Fo 
的 边 值 问题 的 求解 。 如 采用 隐 式 差分 格式 ， 则 /oo) 的 数学 模型 为 
2 fk k k-1 
go ap Gee pret J-0 0<x<2L (4.2.20) 
dx dx At, At, 
f'(x=0)=u (4.2.21) 
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aft 


=y 4.2.22 
zl (4.2.22) 








利用 边 值 问题 的 有 限 差分 法 ， 可 以 把 上 述 数学 模型 转化 为 有 限 差分 模型 ， 得 到 各 个 节点 上 的 待 求 
变量 ,只 要 把 前 一 时 刻 的 求解 出 来 的 结果 fT 代入 到 式 (4.2.20) 即 可 。 数 值 模型 求解 的 流程 见 图 4.1。 
































图 4.1 初 边 值 问 题 有 限 差分 模型 的 求解 流程 示意 图 

有 限 差分 模型 必须 满足 收敛 性 和 稳定 性 才 是 有 价值 的 ,收敛 性 的 含义 是 当 离散 网 格 的 Ax、Ay、 
Az、At 趋 于 零 时 ， 有 限 差 分 模型 的 离散 解 应 趋 于 数学 模型 的 精确 解 ， 即 随 着 网 格 放 分 扩 度 和 时 间 
步 长 的 缩小 ， 模 型 的 误差 也 越 来 越 小 。 稳 定性 则 与 初 边 值 问题 在 时 间 上 的 推进 有 关 ， 初 边 值 问题 
在 有 限 差 分 模型 中 是 转化 为 各 个 时 步 的 边 值 问 题 求解 的 ， 如 果 前 一 个 时 步 差分 方程 求解 带 来 的 误 
差 不 会 在 以 后 的 时 步 中 积累 ， 则 差分 模型 是 稳定 的 。 和 否则 模型 不 稳定 ， 随 着 时 步 的 推进 ， 模 型 误 
差 将 不 断 积累 增 大 ， 越 来 越 偏离 精确 解 。 

对 地 下 水 流 的 有 限 差 分 模型 ， 人 们 已 经 证 明 ( 陈 案 布 等 ,1989) 隐 式 差分 格式 是 无 条 件 收敛 和 稳 
定 的 ， 而 显 式 差分 格式 虽然 满足 收敛 性 ， 但 一 般 只 有 在 时 间 步 长 较 小 、 网 格 剖 分 尺度 相对 较 大 的 
时 候 才 满足 稳定 性 。 因 此 ， 绝 大 多 数 地 下 水 流 有 限 差 分 模型 采用 隐 式 差分 格式 进行 求解 。 













































































































































































二 、 FET REAM ATTY NKR Az 








HAEE BS ey 8 TSE FT Pe, RE ATAU A LA LS ABE TB 
显示 和 数据 处 理 。 在 矩形 网 格 上 建立 二 维 地 下 水 流 的 有 限 差分 模型 ， 既 可 以 直接 套用 偏 导数 的 差 
分 格式 ， 也 可 以 根据 水 均衡 原理 进行 推导 。 

考虑 给 一 个 承 压 含水 层 建 立 矩 形 网 格 的 差分 模型 ， 在 矩形 网 格 的 每 个 单元 形 心 处 设置 一 个 节 
点 ， 如 图 4.2 中 的 圆 点 ， 节 点 的 离散 网 格 编号 为 (i, 站， 其 坐标 为 (ci, yy)。 对 于 模型 边界 以 内 的 节点 ， 
一 般 都 有 8 个 相 邻 节点 ， 如 图 4.2 中 节点 OG, 旋 分 别 与 节点 1~ 节 点 8 相 邻 。 如 果 含 水 层 的 渗透 性 


主轴 方向 与 网 格 坐标 轴 的 方向 一 致 , 则 仅 用 节点 1~ 节 点 4 就 可 以 建立 节点 0 所 在 矩形 单元 的 地 下 
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水 流 差 分 方程 。 











图 4.2 矩形 网 格 差分 模型 的 局 部 特征 











设 含水 层 均 质 各 向 异性 ， 导 水 系数 为 7 和 7T,， 储 水 系数 为 S$。 在 关头 时 刻 ， 地 下 水 的 水 头 在 




















节点 上 的 分 布 为 { 吾 富 ,根据 达 西 定律 ， 从 周围 四 个 节点 (节点 1~ 节 点 4) 流向 节点 0 的 流量 用 差 
分 格式 可 分 别 表示 为 
ku = k k k 
Q = T, Ax; Mi -M ; Q, T Ay; H, ° 
Ditl =K Xizi =A 
k yk k k 
Q; = T Ax; ik Hi ; O, = TA J = fo 
Jj TX iy x; TX 





而 第 个 时 步 内 ， 节 点 0 所 在 矩形 单元 内 的 地 下 水 贮存 量 增加 值 表示 为 




















AV, = SAx,Ay (Ho -Ho °) (4.2.23) 























这 个 方程 中 隐 含 的 假定 是 : 单元 内 的 平均 水 头 变化 与 节点 0 处 的 水 头 变化 相等 。 根 据 水 均衡 原理 
单元 内 水 体积 的 增加 量 应 与 侧 向 流量 在 时 间 步 长 内 的 积累 和 其 他 外 部 补给 量 相互 平衡 ， 即 






































4 
AV, = > O + 0, Jo (4.2.24) 
n=l 
































: 0Q4 为 其 他 外 部 补给 流量 。 上 式 的 展开 式 为 





式 





(RHOD (H-H), , (Hi-m)D _ (Hi HOT, 
(yj — y, Ay, (X41 — %;)Ax, (y; —x,_,)Ay, (x; — x; ) Ay, 
Gi 5 (Hi - HE) (4.2.25) 
Ax,Ay; An 
这 就 是 对 应 节点 0G, 力 的 地 下 水 流 差 分 方程 ， 它 可 以 进一步 变形 为 
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C,H} +C,Hi +C,H} +CH} +CH; =F (4.2.26) 














\ 
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T T 








一 一 -~ =n 
(Wi 一 水; JAY, (X41 — X; JAX; 
T if: 
C; = 2 5 C, = 一 一 一 一 
(y; = pi AY; (x, — Xi Ax, 
HE 

oe YR a Oar pOH 

At, AxAy, Ar 














对 于 任何 一 个 内 部 节点 都 可 以 写 出 形 如 式 (4.2.23) 的 差分 方程 ， 然 后 运用 边界 条 件 写 出 边界 节点 的 
差分 方程 。 所 有 节点 的 差分 方程 联 立 求解 ， 即 得 到 & 时刻 水 头 分 布 的 离散 形式 。 

如 果 含水 层 是 非 均 质 的 ， 那 么 可 以 对 每 个 节点 所 在 的 矩形 单元 设置 不 同 的 参数 〈 导 水 系数 T 
与 储 水 系数 S)， 例 如 用 
























































x J x y x 了 
LE Bae Ha artes ae kg 




















分 别 表示 节点 0 及 其 相 邻 节点 所 在 矩形 单元 的 x 方向 和 ?方向 的 导 水 系数 。 那 么 节点 之 间 的 单元 
界面 流量 ， 可 以 用 一 个 平均 意义 上 的 导 水 系数 进行 计算 ， 以 节点 1 流向 节点 0 的 流量 为 例 : 










































































H* —H* 
2 = Tj Ax, 一 一 一 (4.2.27) 
Visi Sj 
其 中 的 平均 导 水 系数 通常 采用 调和 平均 值 
Ypy 
T= he (4.2.28) 
5 T? +T? 


依 此 类 推 其 他 节点 与 节点 0 之 间 的 平均 导 水 系数 。 考 虑 这 种 非 均 质 参数 分 布 之 后 ， 式 (4.2.26) 中 的 
各 项 系数 更 新 为 

















y x 
Toa Toz 


C, = 3 C, SS SS ee 
Yj = y Ay, (X41 z x; )Ax; 











C, = Tis ; C, 三 o Ta ; 
(y; E pj DAy; (x; 全 x; )Ax; 
HA! 
Cd EG OG Be Q, ysi 
At, Ax,Ay; At, 











注意 其 中 的 外 部 补给 流量 Qa 可 能 既 与 节点 有 关 ， 又 随时 间 变 化 。 























如 果 研 究 对 象 是 潜水 含水 层 ， 把 上 述 差分 方程 中 的 储 水 系数 S 改 为 给 水 度 %， 至 于 导 水 系数 





7， 则 可 以 根据 饱和 厚度 计算 日 








式 
































每 个 节点 所 在 单元 的 等 效 导 水 系数 ， 以 节点 0 为 例 ， 





h = KH 二 把关 





有 


(4.2.29) 


: Ko 是 含水 层 在 节点 0 处 的 渗透 系数 ;，zoo 为 含水 层 底 板 在 节点 0 处 的 高 程 。 这 样 就 导致 了 一 





个 新 问题 ,在 潜水 含水 层 的 差分 方程 (4.2.26) 中 ， 系 数 Co~Cs 等 与 待 求 的 水 头 序列 {五 兮 有 关 ， 从 而 
使 式 (4.2.26) 变 成 非 线 性 方程 。 解 


(1) 显 式 法 

















决 这 个 问题 的 办 法 有 以 下 几 种 : 























间 步 长 较 大 ， 水 头 变化 明显 时 ， 这 种 方法 精度 较 低 。 


(2) 预测 -校正 法 





刻 的 导 水 系数 ， 
PSH, WYER REA 
(3) HELE 


lirli 
下 

















1È 





Í ko 


首先 用 显 式 法 求 出 ti IAA AK SAPS 外 个， 时 间 步 长 设置 为 Aty2， 然 后 
重新 计算 系数 Co~C4， 返 回去 




















前 一 时 刻 的 已 知 水 头 序列 的 全 } 求 















































基于 矩形 网 格 的 地 下 水 流 三 维 模型 ， 一 般 是 进行 分 层 处 理 ， 每 层 都 是 同样 的 矩 
设置 节点 ,编号 的 形式 为 (i,j, 中， 其 中 的 1 表示 层 序号 。 











单元 为 长 方 体 ， 每 个 方 体内 









































用 前 一 个 时 刻 的 已 知 水 头 序列 {五 所 } 计 算 潜 水 含水 层 的 导 水 系数 ， 在 时 步 内 不 再 更 新 。 当 时 





计算 出 中 间 时 
出 待 求 水 头 序 











首先 用 显 式 法 求 出 水 头 序列 {下 ， 并 计算 出 新 的 导 水 系数 ， 重 新 计算 系数 Co~C4， 返 回去 再 
次 求解 水 头 序列 {五 洁 ， 如 此 反复 ， 直 到 前 后 两 次 计算 得 到 的 水 头 几 乎 相同 ( 
。 这 种 方法 较为 精确 ， 但 计算 量 大 。 


允许 误差 控制 ) 为 





形 网 格 。 网 格 


























流 差分 方程 时 ， 除 了 同 层 的 4 个 相 邻 方 体 单 元 之 外 ， 还 需要 考虑 上 下 相 邻 的 2 个 方 
每 个 内 部 节点 一 般 包含 6 个 相 邻 节点 。 关 于 分 














在 建立 地 下 水 























MODFLOW 模型 的 章节 中 将 具体 阐述 。 








三 、 基于 多 边 形 网 格 的 地 下 水 流 差 分 方程 

















体 单元 ， 因 此 











民 和 矩形 网 格 的 三 维 地 下 水 流 差 分 模型 ， 在 有 关 
































基于 矩形 网 格 的 有 限 差分 法 虽然 简单 ， 但 是 在 处 理 不 规则 的 模型 边界 和 局 部 加 
陷 ， 会 导致 网 格 浪费 。 基 于 多 边 形 网 格 的 有 限 差 分 法 可 以 适应 不 规则 的 边界 ， 并 且 能 够 在 不 显著 











增加 整体 节点 数 的 情况 下 加 密 






































离散 网 格 , 作为 辅助 网 格 , 再 用 三 角形 单元 各 边 的 中 垂 线 连 接 为 各 个 节点 所 对 应 的 多 















































形 相连 ; @ 节 点 的 分 布 需 要 考虑 地 下 水 流动 的 控制 条 件 ， 如 河流 、 几 














辅助 三 角形 网 格 的 前 分 应 社 
近 正 角形 ; @ 三 角形 的 顶点 不 





密 方面 存在 缺 





局 部 网 格 。 多 边 形 网 格 的 形成 ， 需 要 先 建立 模型 空间 的 三 角形 痢 分 


边 形 (图 4.3 )。 
































FE 意 ( 陈 染 希 等 , 1989): D 三 角形 的 任 一 内 角 应 小 于 90"， 尽 可 能 接 
能 落 在 另外 某 个 三 角形 的 边 上 ， 即 节点 之 间 的 连 线 最 


多 与 2 个 三 角 















































F 点 等 。 辅 助 三 角形 生成 之 后 ， 





再 组 建 多 边 形 网 格 ， 其 方法 类 似 于 气象 水 文学 中 降雨 量 插值 的 泰 森 多 边 形 法 (Bearn 1979)， 对 每 条 
三 角形 的 边 作 垂 直 平分 线 ， 直 到 与 其 他 的 垂直 平分 线 相 交 ， 这 些 垂直 平分 线 连接 成 一 个 一 个 的 多 
边 形 ， 每 个 多 边 形 包围 一 个 节点 ， 作 为 该 节点 的 控制 区 。 对 具有 多 边 形 特征 的 节点 控制 区 建立 地 




































































下 水 流 偏 微分 方程 的 差分 格式 ， 可 以 利用 封闭 域内 体积 分 与 边界 积分 之 间 的 关系 (高 斯 定律 ),， 其 


方式 与 有 限 体积 法 一 致 。 因 








此 , 在 某 种 程度 上 说 ， 基 于 多 边 形 网 格 的 有 限 差 分 法 属 了 









































有限 体 积 法 。 
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图 4.3 一 个 平面 多 边 形 网 格 的 局 部 图 灰色 线 为 辅助 三 角形 网 格 ) 


























不 过 ， 贡 点 控制 区 的 差分 方程 也 可 以 在 水 均衡 原理 的 基础 上 建立 。 设 模型 研究 的 对 象 是 一 个 
均 质 各 向 同性 的 承 压 含 水 层 ， 从 多 边 形 网 格 的 内 部 取 一 个 节点 控制 区 进行 分 析 ， 如 图 4.4。 节 点 0 
与 入 个 节点 相 邻 ， 对 于 第 i 个 节点 ， 节 点 0 与 节点 i 之 间 连 线 的 长 度 为 Li;， 而 对 应 的 垂直 平分 线 
的 宽度 为 w， 则 在 节点 i 与 节点 0 之 间 流 向 控制 区 的 流量 O; 可 根据 达 西 定律 计算 为 




















H,-H, 





Q, = Iw, 


i 











(4.2.30) 


式 中 : 了 是 含水 层 的 导 水 系数 ; Hy 和 H DIAT A iA 0 的 水 头 。 所 有 相 邻 节点 与 控制 区 之 











间 都 可 以 建立 这 样 的 关系 ， 因 此 从 控制 区 周围 流向 控制 区 内 的 地 下 水 的 总 流量 应 为 














L Č Wi prk k 
Xo a2 - Hy) (4.2.31) 
i=] i=l Ti 



































图 4.4 平面 多 变形 网 格 的 一 个 节点 控制 区 








式 (4.2.31D) 中 把 时 间 节 点 上 也 放 进 去 了 。 在 时 间 步 长 A# 内 ， 控 制 区 内 地 下 水 的 总 体积 的 增加 量 为 





AV, =S4(E — Hi") (4.2.32) 








AP: 8 为 含水 层 储 水 系数 ，4o 为 节点 0 的 控制 区 面积 。 














式 (4.2.32) 中 隐 含 的 假设 是 节点 0 处 的 水 




















头 变化 与 控制 区 内 的 平均 水 头 变化 相等 。 根 据 水 均衡 原 
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里 ， 控 制 区 水 体积 的 增加 量 应 该 与 流入 控 





制 区 的 总 水 量 相互 平衡 ， 即 有 




















N 
fo + $o ja =AV, (4.2.33) 
i=l 


























\ 
4 


2 是 其 他 的 外 部 补给 流量 。 把 式 (4.2.33) 展 开 得 到 





N 
Q At + TAS (Ht ~H*)=84,(H' —H®) (4.2.34) 
i=1 Hi 


此 式 可 以 进一步 改写 为 


N N 
(s4 +TAt> A Ji TAY) z HÝ =O At+SA,Hi" (4.2.35) 


i=l i 





i=1 i 














这 就 是 节点 控制 区 的 地 下 水 流 差分 方程 。 对 于 多 边 形 网 格 中 的 每 个 内 部 节点 ， 都 可 以 建立 相同 形 
式 的 差分 方程 ， 与 边界 节点 的 差分 方程 一 起 形成 求解 模型 的 方程 组 。 

每 个 相 邻 节点 对 应 的 wL 数值 ， 以 及 节点 控制 区 的 面积 4o， 可 以 根据 辅助 三 角形 网 格 的 几 
何 信息 进行 计算 ， 有 具体 方法 见 有 关 文 献 。 



























































6) (b) 
图 4.5 三 维 分 层 多 边 形 网 格 及 其 节点 控 




















x 




















利用 多 边 形 网 格 建立 三 维 有 限 差 分 模型 的 方法 ， 一 般 是 建立 分 层 的 多 边 形 网 格 以 模拟 含水 
的 构造 特征 ， 如 图 4.5(a) 所 示 。 每 个 节点 除了 和 同一 层 的 若干 节点 相 邻 之 外 ， 还 与 上 层 或 下 层 相 
同 平面 位 置 的 节点 相 邻 ， 以 图 4.5(b) 中 的 节点 0 为 例 ， 其 同 层 相 邻 节点 为 节点 1~ 节 点 NN， 而 节点 
u 和 节点 /分别 为 上 层 相 邻 节点 和 下 层 相 令 节点， 它们 与 节点 0 连 线 的 中 垂 面 和 平面 控制 区 共同 
形成 节点 0 的 三 维 控制 体 ， 这 个 控制 体 的 水 量 均 衡 方 程 为 





MU 







































































fo + Sok +(Q, + Q,)At = AV, = SV (Ho — Hy’) (4.2.36) 


i=l] 














H: 和 和 乡 分 别 为 控制 体 顶 面 和 底面 流向 控制 体内 的 流量 ;'S, A EKEK: Vo AAT AA O 
判 体 的 体积 。 控 制 体 顶 底面 的 垂 向 流量 根据 达 西 定律 计算 为 























N 
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0, = Kr4 i QO, = Ky A, TEE (4.2.37) 
u 0 0 l 




















式 中 : Ky=K, AG AKRINFE ERR, zzoe ATA u 与 节点 0 WA; zzp AVA 
与 节点 0 的 高 差 ， 见 图 4.5(b)。 在 式 (4.2.36) 中 , 计算 侧 疝 流量 O; 时 应 使 用 水 平 渗透 系数 KEKEK, 
〈 仅 考虑 横 观 各 向 同性 条 件 )， 每 个 节点 控制 区 都 可 以 计算 出 等 效 的 导 水 系数 ， 形 如 







































































T = SK, lL, +L) =5Kule, =z) (4.2.38) 
在 计算 侧 向 流量 时 使 用 调和 平均 的 导 水 系数 ， 即 
271) Wi prk k 
,一 一 一 “(H* -H 4.2.39 
i T + T, L. ( i 0) ( ) 





把 式 (4.2.39) 和 (4.2.37) 代 入 (4.2.36) 可 得 三 维 网 格 地 下 水 流 的 差分 方程 。 

















四 、 地 下 水 流 控制 条 件 的 差分 方程 





件 和 某 些 特殊 的 水 文 地 质 条 件 ， 其 方法 是 建立 具有 不 同 边界 类 型 的 边界 节点 的 差分 方程 ， 同 时 对 
某 些 具 有 特殊 水 文 地 质 条 件 的 内 部 节点 改写 差分 方程 。 常 见 的 控制 条 件 包括 以 下 类 型 : 

(1) 已 知 水 头 边界 
如 果 节 点 在 已 知 水 头 边界 上 ， 则 直接 把 计算 时 刻 的 已 知 水 头 赋予 该 节点 。 
(2) 已 知 流量 边界 
如 果 一 个 节点 在 已 知 流量 或 流速 的 边界 上 , 则 应 把 边界 流量 纳入 到 差分 方程 (4.2.25) 的 外 部 补 
给 项 O. 之 中。 设 边界 上 的 单 宽 流量 为 g WE x MAbs I, NUD RIE N K 4.6(a) 中 的 节点 
0， 外 部 补给 项 计算 为 


在 建立 了 内 部 节点 的 差分 方程 之 后 ， 还 必须 建立 地 下 水 流 控 制 条 件 的 差分 方程 ， 包 括 边 界 条 






























































































































































Q, =qAy, (4.2.40) 
而 差分 方程 (4.2.26) 变 为 


C,H) +C, HÝ +CH; +CHs =F (4.2.41) 


























AP: 已 经 包含 了 外 部 补给 项 Q。。 对 于 多 边 形 网 格 图 4.6(b) 中 的 节点 0， 流 向 控制 区 的 边界 流 
量 需要 根据 控制 区 外 侧 边 在 > 轴 上 的 投影 长 度 AL, 计算 ， 即 






































Q, =qAL, (4.2.42) 





节点 1 和 节点 4 都 属于 边界 节点 。 节 点 0 的 控制 区 对 应 的 水 流 差分 方程 仍然 保持 式 (4.2.35)。 
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图 4.6 已 知 流量 边界 上 的 节点 








(3) 越 流 控 制 条 件 
如 果 要 模拟 第 一 类 越 流 系 统 的 地 下 水 流 ， 且 只 把 承 压 含 水 层 作 为 模拟 层 ， 则 越 流 量 需 要 考虑 
在 外 部 补给 项 O, P, BH 
































0, = K. A (H, — Hy) (4.2.43) 
m 


c 

















式 中 : Kc 和 m DIAE EARRA; 及 .是 作为 补给 源 的 含水 层 的 固定 水 头 ， 
而 40 为 节点 0 所 在 矩形 单元 或 控制 区 的 面积 。 对 于 矩形 多 边 形 网 格 ， 越 流量 O, 加 入 方程 (4.2.25) 
中 ， 但 由 于 其 中 含有 待 求 变量 一 节点 0 的 水 头 ， 差 分 方程 (4.2.26) 中 的 系数 Co 和 常数 项 FF 需要 修 
改 为 






























































S, K.Ax,Ay, 
C, =—+-(C, +C, + C, + C,) + ——+ (4.2.44) 
At, At, 
] k-i KAxAy, 
/Ee (4.2.45) 
Ax,Ay, At, m.At, 





























AP: 02 是 除了 越 流 量 以 外 其 他 的 外 部 补给 流量 。 

(4) 潜水 面 

在 三 维 有 限 差分 模型 中 ， 具 有 潜水 面 的 模拟 层 一 般 被 作为 顶层 处 理 ， 其 特殊 之 处 在 于 导 水 系 
数 了 用 地 下 水 饱和 厚度 计算 ， 而 地 下 水 贮存 量 的 变化 部 分 用 给 水 度 品 计算 ， 导 致 模拟 层 的 节点 差 
分 方程 为 非 线 性 方程 ， 可 使 用 显 式 法 、 预 测 -校正 法 或 迭代 法 求解 。 在 实际 模拟 过 程 中 ,往往 还 有 
可 能 出 现 顶部 模拟 层 被 琉 干 、 而 潜水 面 移动 到 下 部 模拟 层 的 现象 ,需要 进行 技术 上 的 处 理 。 目 前 ， 
不 同 的 专业 模型 软件 对 此 具有 不 同 的 处 理 方 法 ， 如 MODFLOW 程序 中 使 用 的 干 湿 交 蔡 处 理 法 将 
在 第 六 节 中 说 明 。 

(5) 井 筷 

井 孔 在 模拟 含水 层 - 井 孔 系 统 地 下 水 流 时 ， 是 最 重要 的 控制 条 件 之 一 。 然而， 常规 的 有 限 差分 
模型 在 处 理 抽水 井 和 定 降 深井 方面 存在 缺陷 ， 需 要 进行 校正 ， 有 具体 方法 见 下 一 小 节 。 

(6) 其 他 特殊 条 件 

地 下 水 与 河流 、 湖 泊 、 泉 点 等 的 相互 作用 、 降 水 入 渗 补 给 、 潜 水 的 蒸发 排 汇 等 ， 都 是 需要 在 




























































































































































































































































































有 限 差 分 模型 























处 理 的 特殊 条 件 。 








各 种 处 理 方 ; 


YB 














届 于 地 下 水 流 数 值 模拟 的 专门 技术 ， 反 映 了 模拟 























者 对 这 些 特殊 条 件 下 地 下 水 流 物理 机 人 制 的 认识 。 


五 、 


常规 的 地 下 水 流 数值 模型 


入 到 差分 方程 ， 
确 














IE o 


o IIN MP RE RRASE, W A iat 
但 计算 得 到 的 井 流量 不 正确 。 这 是 一 种 “ 算 不 准 ” 现 象 ， 即 
已 知 水 头 的 井 孔 算 不 准 





地 下 水 流 差分 模型 的 井 孔 校正 








般 仅仅 把 井 孔 的 抽水 流量 以 外 部 补给 项 CO。( 抽 水 为 负 ) 的 形式 加 
水 井 对 周围 节点 的 影响 ， 但 抽水 井 本 身 所 在 位 置 的 水 头 结果 不 正 
， 常 规 的 做 法 是 直接 把 井 孔 的 已 知 水 头 设置 到 所 在 的 节点 上 ， 
已 知 流量 的 井 孔 算 不 准 井 孔 水 头 ， 而 
要 对 常规 的 有 限 差分 模型 进行 校 


x 
































虽然 可 以 反映 提 





























































































































井 孔 流量 。 为 了 解决 “ 算 不 准 ” 问 








题 ， 需 

















关于 抽水 





He 3h Aye 














的 问题 ，Prickett(1967)、Peaceman(1978) 和 陈 





(1989) 已 经 指出 有 限 差 分 模型 








aR Ap SF 











中 关 点 单元 (well-block) 的 计算 水 头 不 等 于 井 孔 中 的 水 头 ， 通 过 引入 井 孔 附近 稳定 流 或 拟 稳 定 流 的 


解析 解 ， 提 出 了 校正 公 








式 。 以 正方 形 网 格 为 例 〈 图 4.7)， 校 正 公 式 (Meats, 1989) 为 






































































































































Hy =H, ~ 2 in —2) (4.2.46) 
~ 2aT r, 2 
可 以 通过 引入 一 个 等 效 半径 ro 来 改写 这 个 公式 ， 即 
H,=H, -2m (4.2.47) 
“ aT r, 
其 含义 是 : 差分 模型 求解 得 到 的 井 点 单元 水 头 ， 相 当 于 距离 井 心 为 rw 处 的 水 头 ， 并 非 实 际 的 井 孔 
水 头 。 等 效 半径 只 与 差分 网 格 的 尺寸 有 关 
后 (4.2.48) 
1  exp(z/2) 
由 于 井 孔 半径 ry, 一 般 远 小 于 模型 的 网 格 尺寸 Ax， 横 型 计算 水 头 往往 远 远 低估 了 抽水 井 本 身 的 降 
深 ， 在 绘制 井 孔 周围 等 值 线 图 时 显示 出 过 小 的 水 力 梯度 。 有 了 校正 式 (4.2.47) 之 后 ， 就 可 以 先 用 常 
规 优先 差分 模型 











提供 的 参数 。 
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+ 计算 并 点 单元 的 水 头 ， 然 后 直接 进行 校正 得 到 








孔 的 水 头 。 在 校正 时 ，n 是 必须 





















































(b) 
图 4.7 正方 形 差分 网 格 及 抽水 井 附 近 水 头 分 布 图 














然而 , 上 述 校正 公式 是 在 正方 形 网 格 、 无 面 源 补给 的 情况 下 调用 稳定 井 流 解析 解 推导 出 来 的 ， 
是 否 能 够 适应 矩形 网 格 、 不 规则 网 格 以 及 有 面 源 补 给 〈 越 流 等 ) 的 情况 呢 ? 定 降 深井 孔 是 否 也 能 
直接 用 式 (4.2.47) 进 行 校正 呢 ? 在 此 ,我 们 对 承 压 含水 层 建立 一 种 更 加 普遍 的 校正 方法 来 解决 这 个 
问题 。 

为 了 得 到 具有 实用 性 的 解析 解 ， 对 和 井 孔 附近 采取 以 下 的 简化 假设 : 

1) 井 孔 附近 的 地 下 水 在 水 平方 向 上 是 径 向 流动 ; 

2) 井 孔 附近 的 含水 层 为 均 质 各 向 同性 ， 导 水 系数 为 7、 储 水 系数 为 5; 

3) 井 孔 的 滤 管 穿 透 了 所 研究 的 含水 层 《〈 模 拟 层 )。 
在 上 述 假 设 的 基础 上 ， 井 孔 附 近 的 地 下 水 流 可 以 用 下 述 方程 描述 


















































































































































+9=S— (4.2.49) 














AP: 9 是 一 个 由 外 部 因素 决定 的 面 源 补给 项 。 引 入 一 个 e 因 子 改 写 上 述 方 程 ， 即 

















r| 12H , oH +E=0 4.2.50 
ror or ey) 

OH 
é€=o-S— 4.2.51 
p A ( ) 


这 个 = 因子 综合 考虑 了 面 源 补 给 与 含水 层 贮存 量 的 变化 ， 并 且 我 们 再 引入 一 个 简化 假设 : AF 
在 井 孔 附近 与 径 向 距离 r 无 关 。 这 个 假设 并 不 符合 实际 ， 目 的 是 在 当前 条 件 下 获得 一 个 实用 的 近 
似 解 ， 其 影响 将 在 得 到 校正 公式 之 后 论述 。 

给 定 流量 为 Ow KKH 及 ,的 井 孔 边界 条 件 















































Hr=n)=H,, 2m1 =O, (4.2.52) 
r Ears 
FY DASR HH Jy FE(4.2.50) 305 AE e 因子 假设 的 解析 解 为 
QO, +AT? rt E, » 
H-H = wl ,I> 4.2.53 























于 井 孔 半径 ,一 般 远 小 于 研究 尺度 下 的 径 向 距离 -:， 上 式 可 进一步 简化 为 














ys ose (4.2.54) 
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图 4.8 IEE PSE 
































对 于 矩形 网 格 〈 图 4.8)， 和 常规 差分 横 型 采用 下 式 建立 井 点 0 所 在 矩形 单元 的 差分 方程 




































































k _ prk k yk k _ prk k _ prk 
T ees a IA e Hy Wy ee Ho ia Hy = Q,,— eAxAy (4.2.55) 
L L, L L, 
其 中 s 因 子 为 
H zH. 1 
c=; -S —— 一" 4.2.56 
Po AG ( ) 
然而 , 当 井 孔 附近 的 径 向 流 扩展 到 相 邻 节点 1~ 节 点 4 时 ,这 些 相 邻 节点 上 的 水 头 还 可 以 通过 (4.2.54) 
获取 
Hi =Hi+ Q, na- Lr , i=1,2,3,4 (4.2.57) 
22i zz- AT 


w 




















式 中 : LÆTA iE O 的 距离 ， 见 图 4.8。 
把 式 (4.2.57) 代 入 式 (4.2.55) 得 到 











B E O,, — eAxAy 
A(H* — H*)+ E== 
( w o) 7 ee T T 





(4.2.58) 














\ 
4 


4 
4=24， pee’ 3 ind) e->(42) (4.2.59) 


A, =Ax/L,,4, = Ay/L,, A, =Ax/L,, A, =Ay/L, (4.2.60) 




















其 中 的 系数 4、B、 瑟 都 上 只 取决 于 网 格 的 形状 ， 可 称 为 几何 因子 。 式 (4.2.28) 建 立 了 井 孔 流量 Ows 
计算 井 点 水 头 加 和 井 孔 实际 水 尖 本 ,之 间 的 定量 关系 ， 即 

2,=> = (TA H") p= y (4.2.61) 
这 是 在 综合 考虑 面 源 补给 、 地 ， ea 因 
此 更 具有 普通 意义 。 


下 面 讨论 = 因子 的 影响 。 如 果 井 点 单元 的 相 邻 单元 都 具有 相同 的 横向 尺寸 Ax 和 纵向 尺寸 Ay， 

















































































































则 有 
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E = AxAy (4.2.62) 








ibaa 





此 ， 式 (4.2.61) 中 关于 &- 因 子 的 项 被 抵消 了 ， 校 正 公 式 可 进一步 简化 为 








0, = STH — Hf) (4.2.63) 





























只 要 在 模型 网 格 训 分 时 稍 加 注意 ， 这 一 点 很 容易 实现 。 实 际 上 ， 在 相 邻 单元 尺寸 与 井 点 单元 由 寸 
相差 不 显著 的 情况 下 ， 几 何 因 子 瓦 接近 于 井 点 单元 的 面积 AxAy， 从 而 使 = 因子 对 井 孔 校正 结果 的 
影响 比较 小 ， 基 本 可 以 忽略 。 由 于 具有 这 种 能 够 被 抵消 的 性 质 ， 即 使 = 因子 是 非 均匀 分 布 的， 其 
影响 也 将 在 一 定 程度 上 削弱 。 当 然 ， 如 果 e 因 子 的 分 布 在 井 孔 附近 剧烈 变化 ， 假 设 = 因 子 与 径 距 
无 关 还 是 可 能 带 来 一 定 的 误差 ， 有 竺 改进。 
当 井 孔 附 近 的 网 格 尺 寸 完 全 均匀 时 ，Ax=Ay， 有 














































































































A=4, Roh. E = Ax’ (4.2.64) 
aT YT, 
则 校正 公式 可 还 原 为 


k _ grk 
Q, = de th) (4.2.65) 
In(x,, /7,,) 




















其 中 等 效 半径 re 与 式 (4.2.48) 相 同 。 这 说 明 Prickett(1967) 等 提出 的 校正 公式 是 更 普遍 的 校正 公式 
(4.2.61) 的 一 个 特例 。 

有 限 差分 模型 中 井 孔 的 校正 需要 区 别 考虑 已 知 流量 井 孔 和 已 知 水 头 井 孔 。 对 于 已 知 流量 井 孔 ， 
先 把 井 孔 流量 O, 代入 常规 差分 方程 (4.2.55)， 得 到 井 点 单元 的 计算 水 头 夯 ， 然 后 调用 校正 公式 
(4.2.61) 求 出 实际 的 井 孔 水 头 国 ,。 而 对 于 已 知 水 头 的 井 孔 ， 则 先 把 校正 公式 (4.2.61) 表 示 的 井 孔 流 
E O, 代 入 常规 差分 方程 (4.2.53)， 其 中 玉 , 取 已 知 的 井 也 水头， 利用 新 的 差分 方程 计算 出 井 点 单元 
的 特征 水 头 加 ， 然 后 再 次 调用 校正 公式 (4.2.61) 计 算出 井 孔 流量 O,。 这 样 就 解决 了 常规 有 限 差 分 
模型 的 “ 算 不 准 ” 问 题 。 

关于 多 边 形 网 格 有 限 差 分 模型 中 井 孔 的 校正 ， 将 在 有 限 元 模型 的 井 孔 校正 方法 中 给 出 。 
















































































































































































六 、 差分 方程 组 的 求解 方法 








设 有 限 差分 模型 中 有 M 个 节点 ， 对 于 任 一 节点 p 都 可 以 建立 形 如 式 (4.2.26) 或 式 (4.2.35)、 式 
(4.2.36) 的 差分 方程 ， 不 妨 用 下 述 形 式 的 通 式 描述 























Cro, + CHi te tC Hy t+ Cy Hh y SFF, p=-1,2,...M (4.2.66) 


pi ` p-i pi P-N, 











式 中 : 下 标 p-i( 注 意 中 间 并 非 减 号 ) 表 示 与 节点 p 相 邻 的 第 i 个 节点 在 整体 网 格 中 的 序号 ;， CG; 表示 
节点 p 和 节点 p-i 之 间 的 水 流 关联 系数 ; ,表示 对 应 节点 p、 取 决 于 前 一 时 刻 水 头 分 布 和 本 时 步 时 
间 步 长 的 已 知 变量 。 考虑 Cp SERES Ay 无 关 ， 则 上 述 方程 组 为 线性 方程 组 ， 可 用 矩 阵 和 向 量 
表示 为 












































[C]{H} = {F} (4.2.67) 
AP: [0A ARER, {AAT KAS [ale (PAA [let WATT EA A 
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{H} =[C]'{F} (4.2.68) 


运用 线性 方程 组 的 求解 方法 可 得 到 上 述 解 。 

对 于 节点 数 M 较 小 的 问题 ， 线 性 方程 组 的 求解 可 采用 Gauss 消去 法 、LU 分 解法 等 直接 法 。 
然而 ， 当 节点 数 很 大 时 ， 直 接 法 的 工作 量 太 大 ， 可 考虑 采用 其 他 方法 ， 如 过 代 法 、 共 办 梯 度 法 等 。 
为 了 说 明 人 迭代 法 的 思路 ， 我 们 把 式 (4.2.66) 中 表示 时 刻 的 上 标 磊 暂时 省 略 ， 方 程 组 变 为 


































































































C poH, + CH, ee PO =F, p=1,2,...,M (4.2.69) 


pï p-i pi” p-N, 


关于 节点 的 方程 可 转化 为 





H ,= -yc „H, (4.2.70) 


Cpo Cro i=l 


ESE BET PERRET. TETUEING Boe IES SARK AE FIN ZU Kk, Bl 























H? =H", p=1,2,....M (4.2.71) 














中 ， 上 标 0 表示 第 0 VISA. FLA TK (4.2.70) BET IRAE, REVERSE ARH 





\ 
4 





H,” = BSG pi H,- ae n=0, l, 2, tee (4.2.72) 


po C0 i=l 
HP, Einn 表示 第 n TRIER. ZEAL SKATE IEE Ja HI BIE AS BI ZK SA EJ LP 
相等 ， 判 断 指标 为 


C. 























AH ax = max {| H? —H?" |; p =1,2,...,.M} (4.2.73) 


max 














HP, Am BEAN REVIE GER SH ARRERA, MRED VRE, TET 
即 可 停止 











AH ax S Ey (4.2.74) 














éy 是 预先 设置 的 收敛 标准 。 
为 了 使 迭代 收敛 更 快 ， 可 以 引入 松弛 因子 w， 并 把 迭代 公式 (4.2.72) 改 为 


\ 
4 



































H"™ = dE _ tse fe he ao n=0, 1, 2, ... (4.2.75) 
po Cpo mi 





松弛 因子 的 取 值 范围 是 1<w<2, 这 种 迭代 格式 称 为 超 松 弛 法 。 PEATE HER AE RE AEG PE Ted cl 
时 ， 可 能 使 用 w<1 才能 得 到 收敛 结果 ， 这 种 迭代 格式 称 为 低 松弛 法 。 

















第 三 市 ”地 下 水 流 有 限 元 模型 


有 限 元 数值 模拟 技术 在 固体 力学 和 流体 力学 中 都 有 广泛 的 应 用 ， 也 经 常用 于 进行 地 下 水 流 的 
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数值 模拟 。 有 限 元 法 的 原理 与 有 限 差 分 法 有 所 不 同 , rR ENE WI in dl N FEIE PA A 
而 有 限 元 法 以 积分 方程 的 离散 近似 为 基础 。 在 历史 上 ， 曾 经 有 两 种 推导 有 限 元 方程 的 途径 : 迦 
金 (Galerkin) 法 与 里 次 (Ritz) 法 。Galerkin 法 采用 加 权 余 量 的 积分 公式 〈 以 平面 模型 为 例 ) 


[f RLH Œœ, yyw, y)dxdy = 0 (4.3.1) 


式 中 ，R(H) 是 近似 解 ”形成 的 余 量 函数 ，w 为 权 函数 ，@ 是 模型 的 某 个 子 域 。 
Rietze 法 是 利用 与 地 下 水 流 偏 微分 方程 等 价 的 范 函 极 值 函数 进行 求解 ( 张 苦 棒 ，1983; 陈 崇 希 
等 , 1989)， 这 个 极 值 函数 的 形式 为 


OH OH 
J(H) = Sf, 中 y,H re an (4.3.2) 


HP FBES NZA. RENAN RATAREA, E JC BML PR H, y, D 
好 满足 地 下 水 流 偏 微 分 方程 。 ei pea 的 近似 解 通过 以 下 极 值 条 件 方程 














EE 



























































ot 
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mele aa 0, p=1,2,3,. (4.3.3) 

































































得 到 ， 其 中 M, 是 模型 子 域 上 的 节 点 水 并。 已 有 证 明 ， 当 有 限 元 网 格 单元 采用 相同 的 插值 函数 及 形 
函数 时 ， 上 述 两 种 方法 实际 上 是 完全 等 价 的 ， 所 形成 的 代数 方程 组 相同 。 为 此 ， 本 书 中 不 再 对 有 
限 元 法 的 积分 方程 进行 推导 。 
























































一 、 单元 与 形 函 数 











最 常见 的 平面 有 限 单元 网 格 是 三 角形 网 格 ， 而 四 边 形 网 格 也 有 较 多 的 应 用 。 三 维 有 限 元 模型 
般 采 用 分 层 网 格 建立 6 节点 或 8 节点 等 参 单元 。 有 限 元 的 积分 方程 就 是 在 网 格 单元 的 基础 上 近 
似 求解 的 。 
首先 讨论 平面 三 角形 单元 ， 见 图 4.9。 单 元 e 的 三 个 顶点 编号 按照 逆 时 针 顺 序 分 别 为 i, j, k, 
水 头 在 单元 内 任意 坐标 点 (x, y) 的 分 布 特征 采用 线性 插值 函数 进行 近似 描述 


























































































































H(x,y)= p, + x+ By (4.3.4) 





0 x 











图 4.9 三 角形 单元 及 其 顶点 编号 



































AP: 万、 尿 、 房 是 几何 系数 。 把 节点 疡 疡 大 处 的 坐标 和 水 头 代入 式 (4.3.4) 得 到 


113 


B+ bx: + By, =H; 
B, + Bx, + By, = H, 


Pi +t Bx, + By, =H, 


这 是 线性 方程 组 ， 求 解 得 到 











1 

B= 24 (4,H,+a,H, +a,H,) 
1 

pb ee +b A, +b,H,) 


1 
b Tg oe +c, H, +c,H,) 


e 














\ 
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A, XE XV 53 Aj 5X Y Xe, r= Xj; Xi 
b;=y;— yr; b, =y,- y; b, =y;—y,; 
人 


fe J 


A, = (be; — ¢;b;) 





























(4.3.5) 


(4.3.6) 


(4.3.7) 


(4.3.8) 


(4.3.9) 


(4.3.10) 


(4.3.11) 


(4.3.12) 


(4.3.13) 


(4.3.14) 


式 中 : 4。 是 三 角形 单元 的 面积 。 将 式 (4.3.8)~ (4.3.10) 代 入 (4.3.4)， 则 插值 函数 可 改写 为 


A(x, y) = HN,(x,y) + HN (x,y) + HiNi(x,y) 














\ 
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1 
N Cay) Ot Oe) pi, j, k 





| 








ÆW L j, k ÆR e 内 的 形 函 数 。 对 了 





固定 坐标 点 Co y)， 形 函数 具有 以 下 的 怕 


Ne:+N‘+N:=1 
































式 
函数 代入 (4.3.15) 计 算 三 角形 单元 内 任意 坐标 位 置 的 水 头 。 
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(4.3.15) 


(4.3.16) 


E 质 





(4.3.17) 


: EP e 表示 求 和 只 能 在 同一 三 角形 单元 e 内 进行 。 当 所 有 节点 的 水 头 已 知 时 ， 就 可 以 把 形 








A 
2 gaye 1 
1 二 二 L J 
7 
3 i=l 
1 
(a) (b) 
图 4.10 任意 四 边 形 单元 的 坐标 变换 






























































el 




















四 边 形 单元 也 可 以 采用 类 似 的 方法 建立 插值 函数 和 形 函数 ， 但 是 在 形式 上 复杂 一 些 。 首 先 ， 
任意 的 四 边 形 都 可 以 影射 为 一 个 正方 形 ， 如 图 4.10(a) 中 (x, 坐标 系 下 的 四 边 形 1-2-3-4, 可 通过 




















| 之 
PS 














标 变换 ， 形 成 图 4.10(b) 中 (w, 全 坐标 系 下 的 正方 形 1-2-3-4。 这 个 正方 形 单元 被 称 为 等 参 单元 ， 其 








形 函 数 定 义 如 下 


NE= UNUE, P1234 























单元 内 的 对 应 坐标 点 建立 如 下 关系 
4 4 
w= tn jy PES ONO) 
i=l i=l 

















式 中 : xy wire RT AUS Abby Kie, SARJA É pe Beg SE bx TE pa 

















N.(7,¢) © N(x, y) 


























(4.3.18) 


式 中 : (7 GA iI Bhs. SSANIE A 昌 8， 通 过 上 述 形 函 数 与 实际 四 边 形 


(4.3.19) 





具有 一 一 对 应 的 关 


(4.3.20) 


而 等 参 单元 内 的 任意 一 点 (7, 的 水 涉 ， 也 可 以 通过 形 函 数 变 换 为 实际 坐标 系 下 (x,y) 处 的 水 头 


4 4 
H(n,€) = H(x,y)= AN, (7, €) = $ HN,(x,y) 
i=l i=l 
在 建立 有 限 元 方程 时 ， 需 要 用 到 以 下 类 型 的 偏 导 数 
of _ > , ONS) 
Ox 2 Ox 























ON,(7.£) _ ON, ôn _ ON, OE 
Ox On Ox OE Ox 


aN, 1 ON, 
Wiles ee ; 1+ i ， į 
TE n(1+¢,6) ae 











= 25 (142) 


二 、 基于 三 角形 单元 的 地 下 水 流 有 限 元 方程 


(4.3.21) 


(4.3.22) 


(4.3.23) 


(4.3.24) 


对 于 三 角形 网 格 中 的 一 个 节点 PP， 如 图 4.11， 建 立 有 限 元 方程 的 积分 区 域 包括 了 与 己 点 相 邻 
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的 所 有 节点 p-1、p-2 等 , WA p 点 为 共同 顶点 的 所 有 三 角形 单元 所 履 盖 的 区 域 。 积 分 采用 分 方法 ， 
即 在 相 邻 的 三 角形 单元 内 分 别 积 分 ， 然 后 求 总 和 ， 得 到 对 应 p 点 的 有 限 元 方程 。 


























图 4.11 三 角形 网 格 中 的 节点 及 其 水 均衡 控制 区 (阴影 部 分 ) 







































































通过 建立 有 限 元 网 格 节点 的 水 均衡 控制 多， 采用 水 量 均衡 原理 ， 也 可 推导 出 地 下 水 流 的 有 限 
元 方程 ， 与 积分 法 得 到 的 结果 相同 。 这 种 推导 方式 更 加 清楚 的 反映 了 地 下 水 流 的 物理 机 制 。 如 图 
4.11, WA p 的 水 均衡 控制 区 是 一 系列 三 角形 重心 与 侧 边 中 点 的 连 线 所 围 成 的 区 域 ， 每 个 三 角形 
单元 中 ， 属 于 节点 p 水 均衡 控制 区 的 面积 是 其 单元 面积 的 13。 因此 ， 节 点 p 水 均衡 控制 区 的 总 
面积 为 
























































































































































1 之 
A, = 324e (4.3.25) 
n=l 
WP: e-n 表示 第 n SHAS = AEEA S; Aon 是 其 面积 。 
地 下 水 通过 控制 区 周边 流入 控制 区 内 的 侧 向 流量 Or， 可 以 用 流速 在 控制 区 边界 线 上 的 线 积 
分 得 到 
QO? = mp V -n)dS = m$ V, cos(n, x) +V, cos(n, y)]dS (4.3.26) 
AP: VAWE, n 表示 边界 线 S$ 上 微分 线段 dS 的 内 法 线 矢 量 ;， VA VDA x AM y 
























































方向 的 流速 分 量 ，m 为 含水 层 的 厚度 。 设 渗透 系数 的 主轴 与 坐标 条 一 致 ， 则 流速 向 量 可 根据 达 西 
定律 获取 
































tH 














Vi=- ee V.=-K wes (4.3.27) 
Ox ”Oy 
代入 式 (4.3.26) 有 
OF -m$ [x E eostn, x) las 一 mp K, H osn v las (4.3.28) 











确定 上 述 积分 的 方法 是 在 节点 p 相 邻 的 三 角形 单元 内 分 别 计算 ， 然 后 求 总 和 ， 即 

















Np 
OF) OF" (4.3.29) 
n=l 











HP, EASAN e-n 流量 贡献 为 








af oe K m$ a cos(n,x)dS | 一 Km ae 
S-n Ox 全 S-n Oy 





e-n 























cos(n, pas| 


(4.3.30) 


AP: S-i 表示 在 三 角形 单元 e-i 内 的 积分 路 径 。 以 图 4.11 中 的 单元 e-1 为 例 ， 节 点 p 控制 区 在 该 
单元 内 的 积分 路 径 为 A-B-C， 其 中 A 为 点 p 和 点 p-1 连 线 的 中 点 , B 为 点 p 和 点 p-2 连 线 的 中 点 ， 






































C 为 单元 e-l 的 重心 。 
民 据 三 角形 单元 内 水 头 的 插值 函数 式 (4.3.13)， 有 






































ON 











— =H +H p-! +H p-2 
Ox P Ox Pol Ox p-2 3x 
根据 式 (4.3.16)， 得 到 
OH 1 
“ax. p 2A (Hb, 3 Ay Py +H, 5b, >) 
e-l 
同 理 有 
ôH 1 





oy g 24 (Hc, + A, Cy 二 HT, 2Cp-2) 























可 见 水 力 梯度 在 三 角形 单元 内 为 一 常量 ， 可 以 提取 到 式 (4.3.30) 的 积分 号 














"E Km 
et | stu b,+H,.b, 1+ Hy by af, eostn) 


2A P P BS 


Km 
> 区 (H,c, x A, Cy + H 6s eostn) | 


e-l 














这 样 在 线 积分 中 只 剩 下 了 积分 路 径 在 x 轴 和 >》 轴 上 的 投影 ， 有 




















外 部 ， 即 


f. cos(n,x)ds =] 一 ye， f cos(n, y)dS =Xo—-X, 











根据 点 A 和 C 与 单元 e-1 的 三 个 顶点 之 间 的 关系 ， 有 











1 1 
XA = +X,1) ? Ya Eo + Yp) 


1 1 
Xc = Ap +455) i Yc = 5% +Y,-2) 
将 上 述 关 系 式 代 入 式 (4.3.35)， 得 到 
fcos(n,x)as = f cost, y)dS =—b, 


将 上 式 代 入 式 (4.3.34)， 得 到 














Tb? +T mc 
OF," = ( 4p y P) pr 
44 ， 
(T b,b, tT ppa) yy (Tbb, 2 tT Cpp) yy 
4A, p= 44 ， pas 














(4.3.31) 


(4.3.32) 


(4.3.33) 


(4.3.34) 


(4.3.35) 


(4.3.36) 


(4.3.37) 


(4.3.38) 


(4.3.39) 
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三 角形 单元 e-1 中 的 节点 p WA p-1 以 及 节点 p-2 分 别 是 与 图 4.9 中 普遍 单元 e 的 顶点 六 六 无 
之 间 相 互 对 应 ， 有 了 式 (4.3.39) 之 后 ， 引 入 如 下 的 系数 来 反映 单元 e 内 节点 与 节点 之 间 的 关系 























eze e „e 
Tbb 十 也 Cpcr 


Gye 4A, 


> p =i, j, k, L=i, j, k (4.3.40) 














G HTA L 与 节点 疡 的 控制 区 之 间 的 关系 。 利 用 式 (4.3.40) 可 以 把 式 (4.3.39) 改 写 为 





\ 
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z = GH +G Ha +G, H (4.3.41) 


p,p-| P,P- ~ p-2 


代入 式 (4.3.29) 得 到 流向 节点 p 控制 区 的 总 侧 向 流量 














pi, 


N, 
a Dp; GO HAG a) (4.3.42) 


P.p-j pP p-k ` p-k 
































p-j 和 p-k 分别 表示 沿 着 单元 e-i 从 节点 p BUN EP IBS 1 个 节点 与 第 2 个 节点 。 
以 图 4.11 中 的 节点 p 为 例 ， 展 开 式 (4.3.42)， 得 到 
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Np 
Q = Sor; | BG ae Ge iG aa GO aa 
n=l 


a (Cpr Cory: ras COMBO Gp a Hera (Gs O eH Cee) 


p.p-3 p,p-4 p.p-5 




















在 整体 网 格 中 ， 贡 点 之 间 在 各 单元 中 的 关联 系数 可 以 合并 




















Ent 
Gus Gy (4.3.44) 
e=1 


























AP: GERTA p SWA L ZERAN EI RA: Ei 表示 共同 拥有 节点 p 和 工 A 
元 的 数目 。 当 E, =0 时 ，Gox=0， 说 明 节 点 P 和 工 之 间 没 有 直接 关系 。 关 联系 数 的 重要 特征 是 对 
BREE: Gy/=Gr,。 运 用 式 (4.3.44)， 流 问 节点 p 控制 区 的 侧 向 流量 可 表示 为 


N 
CC (4.3.44) 
=I 



























































: 入 表示 网 格 中 的 总 节点 数 。 
对 于 承 压 含水 层 ， 在 时 间 步 长 A& 内 ， 节 点 p 控制 区 内 水 体积 的 增加 量 为 





式 








AV, = || SUH}, - HE; Wdxdy (4.3.45) 























AP: 表示 时 步 。 标 准 的 有 限 元 法 是 把 插值 函数 引入 上 述 积分 ， 并 分 别 在 相 邻 单元 内 积分 再 求 
和 ， 导 致 AV, 中 包含 全 部 相 邻 节点 的 水 头 变 化 信息 。 目 前 ， 地 下 水 流 有 限 元 模型 中 ， 普 遍 采 用 贮 
量 集中 人 处理 法 ， 即 用 节点 p 的 水 关 变 化 表示 控制 区 的 平均 水 头 变 化 ， 有 














































































































AV, = SA,(H} —H,) (4.3.46) 






























































其 中 , 4 按照 式 (4.3.25) 计 算 , 这 种 简单 的 做 法 反而 可 以 改善 有 限 元 的 计算 结果 。 根据 水 均衡 原理 
判 区 水 体积 的 增加 与 外 部 流量 补给 的 水 量 相等 ， 即 
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at 
= 








(Q; + Q, At, = AV, (4.3.47) 
























































式 中 : Os 是 其 他 外 部 补给 流量 。 利 用 式 (4.3.44) 和 式 (4.3.46)， 可 以 展开 式 (4.3.47) 为 




















SA, SA, 
Z -G, Jei = Lean =O, ae p w f (4.3.48) 
+p 














TOE AL KB AK JR PT p> 的 隐 式 有 限 元 方程 。 
潜水 含水 层 的 隐 式 有 限 元 方程 可 写 为 





SA SA 
54- G, - 5G H! =Q,+ ve =H] (4.3.49) 


k L=1,L+p 








AP: 5, 为 给 水 度 。 关 联系 数 Gyz 中 的 导 水 系数 mr、 有 与 当前 时 刻 的 待 求 水 头 有 关 
线性 方程 。 











因此 属于 非 
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三 、 三 角形 四 边 形 混合 单元 地 下 水 流 有 限 元 方程 


























对 于 三 角形 单元 ， 已 经 通过 式 (4.3.40) 得 到 了 单元 e 内 关联 系数 Gu 的 表达 式 。 在 有 限 元 模型 
中 ， 对 于 任意 的 单元 体 ， 节 点 之 间 关 联系 数 的 积分 形式 为 


ON， meets 
= pal [|Z OM ie ONE Ni dy (4.3.50) 
Ox el Oy oy 



























































这 个 积分 表达 式 对 三 角形 单元 同样 是 有 效 的 。 对 于 四 边 形 单元 ， 需 要 将 上 述 积分 转换 到 影射 的 等 
参 单 元 上 进行 ， 利 用 以 下 性 质 






























































dxdy =| J | dndé (4.3.51) 
其 中 [7] 是 坐标 变换 的 Jacob 矩阵， 而 区 | 为 其 行列 式 ， 有 



































Ox/On Oy/0 
v= xion oylOn (4.3.52) 
Ox/0E Oy/0¢ 
并 且 
ôN! /Ox apy" ON; /07 (4.3.53) 
ƏN! / dy ON, /06 
Oy/0 —0y/0 
JT = 1 ( Ov/06 yı 0 (4.3.54) 
IJI —Ox/0& Ox/0n 











而 x、 yy 对 wn、5 的 偏 导数 具有 (4.3.22) 的 形式 。 
利用 式 (4.3.51)， 积 分 式 (4.3.50) 可 转变 为 
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11 ON’ e ON? e 
Cae ||| OM pr 2 Nt | | andé (4.3.55) 
Ox Ox Oy oy 








ERAS FES AN EY Ohi SALT [CE eA (ap, SAY PR EL» 
上 述 积分 可 采用 高 斯 积分 公式 进行 计算 : 


Nf fo.eandé= $ fon) wae 


i=l, j=l 


ny 















































F, (Mi Si)» i=1,2,3,4 为 四 个 高 斯 积分 点 ， 并 有 
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(4.3.57) 


1 1 
N= Be My = č, ~ iB 
在 确定 了 单元 内 的 节点 关联 系数 之 后 ， 就 可 以 利用 式 (4.3.44) 组 装 整 体 关 联系 数 。 而 贮 水 量 前 
分 仍然 采用 贮 量 集中 处 理 法 ， 节 点 p 控制 区 在 单元 e 内 所 占 的 面积 头 













































































1 el 
4, = f| N;dxdy =| |N; | J | dng (4.3.58) 
而 节点 p 控制 区 的 总 面积 是 
Nep 
4,= DA, (4.3.59) 























其 中 ，Nep 表 示 与 己 相 邻 的 单元 数 。 
最 后 可 以 得 到 承 压 含 水 层 三 角形 四 边 形 混合 单元 模型 的 有 限 元 方程 为 


y k SA, k k-1 
> GH; +0, =—(H} - HEY), p=1,2,.. N (4.3.60) 
L=1 At, 


















































四 、 地 下 水 流 有 限 元 模型 的 井 孔 校 正 
































与 有 限 差分 模型 一 样 ， 地 下 水 流 有 限 元 模型 在 过 到 井 孔 时 也 需要 进行 校正 。 井 孔 的 校正 思路 
与 有 限 差分 模型 中 所 采取 的 思路 是 相同 的 ， 即 引入 井 孔 附近 的 径 向 流 解析 解 。 在 研究 地 下 水 流 有 
限 差分 模型 的 井 孔 校正 问题 时 ， 我 们 已 经 建立 了 矩形 网 格 有 限 差 分 模型 的 校正 公式 ， 但 是 尚未 对 
多 边 形 网 格 有 限 差分 模型 进行 推导 。 在 本 节 中 ， 我 们 将 证 明 ， 在 各 向 同性 条 件 下 ， 多 边 形 网 格 有 
限 差分 模型 与 三 角形 网 格 有 限 元 模型 在 某 种 程度 上 是 等 价 的 。 因 此 ， 两 者 的 井 孔 校正 问题 可 以 一 
起 处 理 。 
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图 4.12 三 角形 单元 的 节点 控制 区 : (q) 有 限 差分 模型 ; (OA PR RY 















































如 图 4.12 Bras, 根据 前 述 模 型 的 建立 过 程 ， 三 角形 单元 所 覆盖 的 区 域 分 别 属于 三 个 顶点 的 水 
均衡 控制 区 。 在 有 限 差 分 模型 中 ， 节 点 控制 区 由 三 角形 边线 的 中 垂 线 D-E-F 围 成 ， 而 在 有 限 元 模 
型 中 ， 节 点 控制 区 由 三 角形 边线 中 点 与 重心 的 连 线 A-B-C 围 成 。 

在 有 限 差分 模型 中 ， 流 向 节点 i 控制 区 的 流量 由 05 和 Or 两 部 分 组 成 ，2 是 经 过 断面 D-E 
流入 的 ， 而 2 是 经 过 断面 E-F 流入 的 。 两 部 分 流入 的 总 和 为 




























































































DE EF 
O =Q, + Qu = TH, -H+ Tg (H) (4.3.61) 











利用 三 角形 中 垂 线 的 性 质 可 以 得 到 ( 陈 染 希 等 , 1989) 














je EE, ee (4.3.62) 















































AP: 4。 是 单元 的 面积 。 将 上 述 关 系 代 入 式 (4.3.61) 可 得 
= T[b,(6; +b) + c;c; +¢,)] H T(bb, PEG) oe T(bb, +6106) py Bae) 
4A, 4A, f 4A, 
在 有 限 元 模型 中 ， 流 向 节点 i 控制 区 的 流量 只 要 把 式 (4.3.39) 改 写 为 以 下 形式 即 可 
Pee T(bb,+¢,c, . l 
ps T(b; +c; ) yy (bb, EE) py T(bb, POG) pp (43.64) 


4A i 44, i 44, 


e 





比较 式 (4.3.63) 和 (4.3.64) 可 以 发 现 ， 两 者 的 后 2 项 (关于 AA HO 完全 相同 ， 只 有 与 及 的 相 乘 的 
系数 在 形式 上 有 所 不 同 , 但 实际 上 也 是 相同 的 。 利 用 式 (4.3.12) 和 式 (4.3.13) 给 出 的 关系 ,很 容易 证 
明 





























b, +b, =—b,; C; +C, =-¢; 


l 


(4.3.65) 














因此 式 (4.3.63) 和 式 (4.3.64) 给 出 的 结果 是 完全 一 样 的 。 这 说 明 无 论 有 限 差分 模型 还 是 有 限 元 模型 ， 
计算 得 到 的 侧 向 流量 相同 ， 在 这 一 点 上 ， 它 们 是 等 价 的 。 然 而 ， 它 们 又 不 是 完全 等 价 的 ， 因 为 它 
们 计算 的 控制 区 面积 可 能 不 同 ， 只 有 在 图 4.12 中 点 B 和 点 E 重合 时 ， 两 者 计算 的 控制 区 面积 
完全 相同 。 

上 述 等 价 性 质 导致 多 边 形 网 格 有 限 差分 模型 的 差分 方程 和 三 角形 网 格 有 限 元 模型 的 有 限 元 
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方程 具有 相同 的 形式 ， 都 可 以 写 为 








SA 
Hy ,+Q,=—*(A; - Ht") (4.3.66) 


N, 
k 
GpH, T > Gua 
= At, 

















AP: Gyy 和 Gy 是 由 式 (4.3.44) 得 到 的 关联 系数 ，L-i 表示 与 节点 p 相 邻 的 第 i 个 节点 ，NW, 是 与 p 
相 邻 的 节点 总 数 ，0, 为 其 他 外 部 补给 流量 ，4, 是 节点 水 均衡 控制 区 的 面积 为 时 步 。 需 要 注意 
的 是 ， 式 (4.3.66) 运 用 了 贮 量 集 中 处 理 的 有 限 元 法 。 对 于 关联 系数 ， 可 以 证 明 



































ID 











Np 


C0. 0 (4.3.67) 


i=l 





























当 p 点 存在 抽水 井 时 ,常规 的 有 限 元 法 是 直接 把 井 流 量 加 入 到 方程 的 4 之 中 ,同样 导致 “ 算 
不 准 ” 问 题 ， 需 要 校正 。 不 妨 把 方程 (4.3.66) 中 的 On 表示 为 


Q, = -0, +9,4, (4.3.68) 


AP: 0 为 井 孔 排泄 地 下 水 的 流量 ，gp 是 其 他 面 源 的 补给 强度 。 进 一 步 把 方程 (4.3.66) 写 成 以 下 的 
形式 














































































































N, 
G,,H,+ > G, 1H; =O, -6A, (4.3.69) 
i=l 
其 中 上 因子 定义 为 
E=0, +> (Ht - Ht") (4.3.70) 
At, 
引入 井 孔 附近 的 解析 解 ， 即 式 (4.2.54)， 可 得 到 
Ht =H 十 Qs pta E r (4.3.71) 
2aT r, 47 
式 中 : rii 是 节点 上 -i 与 节点 p 的 距离 。 将 式 (4.3.71) 代 入 式 (4.3.68)， 得 到 
B E Q — EÁ 
A(H* — H*)+ E=-—~_ 4.3.72 
其 中 4、B、E 这 3 个 系数 分 别 为 
G CG gio) Re RG io 
A=->, B=) Sin, E=- r, 4.3.73 
ig ot "a, ap i ee 














可 以 证 明 ， 在 井 孔 附近 均 质 各 向 同性 的 条 件 下 ， 它 们 实际 上 与 导 水 系数 了 无 关 。 这 是 因为 ， 关 联 
系数 在 计算 时 已 经 包含 了 导 水 系数 ， 见 式 (4.3.64) 或 式 (4.3.40)， 当 关联 系数 再 除 以 了 时 ， 导 水 系数 
在 4、B、 巨 中 被 消去 了 。 因 此 ， 这 3 个 系数 只 是 取决 于 模型 网 格 儿 何 信息 的 常数 。 如 果 引 入 图 

4.4 中 的 wi; 和 工 :表示 网 格 的 几何 信息 ,Lrzi 为 节点 Li 与 节点 p 的 距离 ，wi; 为 两 者 连 线 的 中 垂 线 


宽度 ， 则 有 































































































ap Mi (4.3.74) 
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于 是 上 述 3 个 几何 因子 可 另外 表示 为 








N N 
y 1 eae Ba ee 

A = L : B = L In L-i ， 三 43.75 
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图 4.13 BAIE n 边 形 特征 的 节点 控制 区 




















式 (4.3.72) 可 以 得 到 井 孔 的 校正 公式 














A k k E-A 
= T(H.-H P 4.3.76 
Oye- IGE SR (4.3.76) 
当 节 点 的 水 均衡 控制 区 为 正 多 边 形 时 , 几何 因子 与 控制 区 的 面积 4 往往 相等 , 从 而 在 式 (4.3.76) 
中 消去 a 因子 的 影响 。 图 4.13 给 出 了 有 限 差 分 模型 中 节点 控制 区 为 正 多 边 形 的 例子 ， 设 正 多 边 形 


的 顶点 数 为 nx、 边 长 为 a， 则 





















































Ww,=a, ,= aite( =] (4.3.77) 
n 
A=ntg(z/n), B= A In 2 E=A Jee) (z/n) (4.3.78) 
> 2a | ritg(x/n)| Dd e 站 


而 校正 公式 可 简化 为 
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0. = 2aT(H, — Hi) 
ia In(r,, /7,) 





(4.3.79) 











中 等 效 半径 





\ 
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a 7 27 
三 一 一 一 一 —_—— 4.3.80 
‘9 tg(z/n) y | : 


当 n=3, 4, 5, 6 时 分 别 得 到 

n=3, 1eq=0.172 0 ;1 一 4, reg=0.208 a; N=5, 7eq=0.244 4a; n=6, reg=0.282 a 
其 中 ， 当 n=5 和 n=6 时 的 等 效 半 径 适 用 于 有 限 元 模型 。 这 些 结果 为 在 多 边 形 网 格 有 限 差分 模型 和 
有 限 元 模型 中 模拟 含水 层 - 井 孔 系统 水 流 问 题 提供 了 简单 的 校正 方法 。 













































































五 、 控制 条 件 刻画 及 方程 组 的 求解 








有 限 元 模型 对 边界 条 件 的 处 理 基 本 上 与 基于 多 边 形 网 格 的 有 限 差分 法 相同 ， 在 此 不 袭 述 。 对 
于 越 流 条 件 ， 把 越 流 补给 项 加 入 到 有 限 元 方程 中 ， 则 式 (4.3.66) 可 更 新 为 









































SA 
P (H - H1’) (4.3.81) 


of KA 
GH, + XG, 1Ha + 一 一 (万 - Ht) +Q, = 
i=l m At, 


C 




















AP: 及 和 me 分 别 为 弱 透 水 层 的 垂 向 渗透 系数 和 厚度 : 及 是 作为 补给 源 的 含水 层 的 水 头 ， 了 为 
节点 -p 控制 区 的 面积 。 

把 考虑 各 种 条 件 的 节点 有 限 元 方程 汇总 之 后 ， 可 以 形成 形 如 (4.3.66) 的 线性 方程 组 ， 并 采用 直 
接 法 或 迭代 法 进行 求解 。 

































































第 四 节 ”地 下 水 流 边 界 元 模型 


边界 元 法 (Boundary Element Method) 又 称 为 边界 积分 方程 法 ， 自 20 世纪 70 年 代 产 生 之 后 ， 
在 地 下 水 流 数 值 模拟 领域 有 所 应 用 。 其 基本 思路 是 利用 格林 (Green) 公 式 和 偏 微分 方程 的 格林 函 
数 ， 把 地 下 水 流 问 题 转化 为 边界 积分 方程 组 的 求解 问题 。 

边界 元 法 与 有 限 差分 法 和 有 限 元 法 的 显著 差异 ， 是 不 必 在 模型 区 域内 部 布置 离散 点 ， 而 只 需 
要 将 模型 的 边界 离散 化 ， 在 求解 出 边界 节点 的 水 头 和 水 力 梯度 之 后 ， 就 可 以 用 边界 积分 方程 计算 
出 区 域内 任 一 点 的 水 头 。 











































































































一 、 格林 公式 与 边界 积分 方程 


对 于 在 平面 区 域 2 内 定义 的 一 阶 连续 函数 P(x, y) 和 OC, y)， 满 足 格林 定律 
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ap 60 
I! (2.2 


式 中 : B 代表 区 域 Q 的 边界 


Jaw- f[Pcos(n, x) + Ocos(n, x)|ds (4.4.1) 


sn 为 边界 的 外 法 线 方向 。 格 林 函 数 说 明了 平面 二 重 积分 与 边界 积 4 


之 间 的 关系 。 如 果 函 数 Po yh OO, yy) 与 一 阶 连续 函数 G(x, yh A(x, yy) 之 间 存 在 如 下 关系 















































































































































a gg (4.4.2) 
0 Oy 
则 可 以 通过 格林 定律 推导 得 到 第 一 格林 公式 
OG OH | OG 0H 
GV’ Hdxd. G— ds dxd 4.4.3 
[for nar = fora a e gas 
式 中 : V° Laplace 算 子 。 另 外 还 可 以 推导 出 第 二 格林 公式 
| | [GV°H — HV’G]dxdy = flo ee E (4.4.4) 
Q B ôn za 
这 两 个 格林 公式 是 建立 边界 元 方法 的 基础 。 
WO 内 有 均 质 各 向 同性 的 承 压 含 水 层 ， 其 地 下 水 的 稳定 流 偏 微 分 方程 为 
2 
T 2 十 of + p(x, v)=0 (4.4.5) 
Ox ôy? 
AP: ox, 妇 是 源 汇 项 。 式 (4.4.5) 可 进一步 表示 为 
V2 ey) (4.4.6) 
T 
把 上 式 代 入 第 二 格林 公式 有 
I fe? a Dey J [ HV*Gaxdy = jo% -n li (4.4.7) 
on 
一 步 转化 为 
OH Q(x, y) 
Wave Gdxdy = ju Sc a H las E (4.4.8) 
图 4.14 “模型 区 域内 点 和 边界 点 
现在 研究 区 域内 固定 点 的 情况 (图 4.14)， 以 该 点 为 中 心 建立 极 坐 标 系 ， 定 义 格林 函数 
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G(x,yv) = G(r) =Inr (4.4.9) 


V’G=06(r) (4.4.10) 











其 中 ，65(7) 为 Dirack 函数 。 同 时 引入 过 渡 函 数 





f(r,0)= HV’G = H,6(r) (4.4.11) 














AP: OA i A FRS; HA p 点 的 水 头 。 于 是 可 以 得 到 

I [ HV°Gaxay = f | 加 flr,0)dr a0 (4.4.12) 
利用 Dirack 函数 的 性 质 ， 上 述 积分 可 计算 为 
f f HV’Gdxdy = | Hao =2aH, (4.4.13) 
Q 














把 式 (4.4.13) 代 入 式 (4.4.8) 可 得 
ôG 0H (x,y) 
27H = 6| H G d G dxd 4.4.14 
ae | On a i I! T oa € ) 
这 就 是 内 点 的 积分 方程 。 


当 忆 点 位 于 区 域 边界 上 时 《图 4.14)， 如 果 边 界 是 光滑 的 ， 则 式 (4.4.13) 中 的 积分 范围 只 能 是 
边界 切线 的 内 侧 ， 因 此 


















































aH, = $| H C a% la- fe GPs POD qrdy (4.4.15) 


WR p 点 刚好 是 一 个 折线 交点 ， AKHAN a 则 











aH, = i 1G Eas Ife POD dedy (4.4.16) 


上 式 即 为 边界 点 的 积分 方程 。 





二 、 地 下 水 稳定 流 的 边界 元 方程 








将 模型 区 域 离散 化 为 一 系列 边界 节点 和 线段 ， 外 边界 顺 时 针 编 号 ， 内 边界 道 时 针 编 号 ， 如 图 
4.15. ith, 0 力 界 元 。 边 界 节点 的 性 质 有 两 种 : 已 知 水 头 边 界 ， 已 知 
水 力 梯度 边界 









































= (4.4.17) 





则 任意 边界 节点 p 的 积分 方程 可 离散 化 表示 为 
-5 E = a 
aH, = > |, (AU, - Gas | fe, dxdy (4.4.18) 




















TH: e 表示 边界 元 的 序号 ，N 是 边界 元 的 数目 ; heen UFJ e 对 应 的 线段 。 
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图 4.15 ”边界 元 模型 的 离散 化 方式 





设 边界 元 e 的 起 点 为 i 终点 为 计 1， 它 们 的 距离 为 Diari。 沿 着 边界 元 从 点 向 计 ] 点 方向 移 
动 的 距离 定义 为 s， 则 可 以 利用 向 量 几 何 关系 建立 以 下 函数 〈 水 头 和 水 力 梯度 采用 线性 插值 ) 



































i,i+l i,i+1 
1 2 ôG L 
的 网 二 US) a 


r = (s +5y) +L’, D, ja = (Xi —x,)° + iat -yy 


L 


L = (y, ajot (x, =x,) 


D; ia Dy ia 
XX: J; — J, 
— itl i i+] i 
5) = LE (x, —x,) + L(y, - y,) 
i,i+l i,i+1 


这 些 函数 关系 用 来 计算 式 (4.4.18) 中 的 积 4 





[, (HU, -G,Dds = |" HOU, (ds -| G, (8) J(s)ds 








把 式 (4.4.20)~ 式 (4.4.24) 代 入 式 (4.4.25)， 得 到 积分 的 具体 表达 式 


Diin H., — H, L 
HU -G Jds=| ` | H, +—# Ls ds 
fa EN |, | í D J 


i,i+l 





= kg z ints + +E g pa 小 
i,i+1 
引入 以 下 定 积分 记号 
L Di in sds 








TY 三 
i 5 = 2 2 
Di (S+S) +L 
k= L D; jn ds 
12 "D 2472 
A (s +s) + 





(4.4.20) 


(4.4.21) 


(4.4.22) 


(4.4.23) 


(4.4.24) 


(4.4.25) 


(4.4.26) 


(4.4.27) 


(4.4.28) 
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e „i+l S 
prz -一 p 7 了 Im[Gs +5) +L’ |ds (4.4.29) 


i,i+1 


1 
D,, 


i,it+l 


B-e _ 
Ty) = 





上 “ zmie +s0) +L |ds (4.4.30) 


则 式 (4.4.26) 可 以 转变 为 


| AU, =G, ds = (Dal I H+ Boa 


i,i+l 
































SADu S e To (4.4.31) 
其 中 4 个 定 积 分 的 计算 公式 如 下 
D.. +s + 
To = hn in i,i+1 a L#0: I5 £ 0 ; L=0; (4.4.32) 
pisi so + 
D... + 
la = 1 tan”! i,it+l So un 名 ， L+0; T = =0, L= 0; (4.4.33) 
i,i+1 L L 
poe _ Dira #5)" + Pin, a + so +2) e An +- 
Tin (4.4.34) 
4D, in 
D.. +s,)In[(D..., +s) +ĽP]-s, In(s? +r 
Le = ( i,i+1 So) n[( i,itl t ] So n(so ) 十 IBL =| (4.4.35) 
ii+l 
当 B-e 中 包含 节点 p 时 ， 注 意 运 用 以 下 极限 
lim x In x =0 
把 式 (4.4.31) 代 入 式 (4.4.18) 得 到 
N 
a, 5 DVI, silo. ° -11 )H, + 1 Ayes -(D,, as = L 9J, = D dial 
- ffc, GEN) y (4.4.36) 
= T 








这 就 是 地 下 水 稳定 流 对 应 节点 p 的 边界 元 方程 。 对 每 个 节点 p 都 可 以 建立 一 个 边界 元 方程 ， 该 节 
点 的 待 求 变量 或 为 Ho RN ， 因 此 竺 求 变 量 总 数 与 边界 元 方程 的 总 数 相等 ， 有 唯一 解 。 


























三 、 地 下 水 非 稳 定 流 的 边界 元 方程 











KRO 内 有 均 质 各 向 同性 的 第 一 类 越 流 系统 含水 层 ， 其 地 下 水 的 非 稳定 流 偏 微分 方程 为 

















J 2 
(SETE) Men) HO Sa (4.4.37) 


ax? Ov? T B Tôt 
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式 中 : gx, ÆC; BABA 
对 于 这 种 非 稳定 流 问题 ， 可 以 用 Laplace 变换 法 解决 。 其 思路 是 : 将 非 稳定 流 侦 微 分 方程 通 
过 Laplace 变换 消去 时 间 偏 导数 ,然后 采用 稳定 流 边 界 元 方程 求解 ,但 所 适用 的 格林 函数 与 式 (4.4.9) 
不 同 ， 最 后 通过 Laplace 逆 变 换 得 到 非 稳定 流 的 近似 解 。 然 而 ，Laplace 变换 的 逆 变 换 比 较 复杂 ， 
削弱 了 这 种 方法 的 实用 性 。 
另外 一 种 方法 是 先 对 时 间 仿 导数 进行 差分 近似 ， 再 采用 类 似 稳定 流 的 边界 元 模型 分 时 步 计算 
离散 时 刻 的 水 头 分布 。 采 用 隐 式 差分 格式 ， 方 程 (4.4.37) 变 为 
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2 _ pk k prk-l 
OH" .0 H* 4 PRY) 2 H, Ee £ SH -H (4.4.38) 
Ax? oy T B T At, 
在 AY Pi bbe k, 并 把 上 式 进 一 步 转化 为 
ViH=CH eee (4.4.39) 
1 S H™ 
C= a 7 „elx, y) = Q(x, y Mi, (4.4.40) 
把 式 (4.4.39) 代 入 第 二 格林 公式 ， 得 到 
[[ #0°G - C?G@)dxdy = fl ee E Je I fc L D) ey (4.4.41) 
S > On On 





对 研究 区 域内 固定 点 p， 以 该 点 为 中 心 建立 极 坐 标 系 ， 引 入 格林 函数 G T Ow F 








G(x, y)=G(r)=-K,(C,r)> f(r,0)=H(V°G-C;G) (4.4.42) 











HP, Ko 为 零 阶 第 二 类 变形 Bessel 函数 。 可 以 证 明 过 渡 函 数 为 











f(r,0)=H,o(7) (4.4.43) 
于 是 有 
|[H(V’G- CO)drdy = [lim [50dr do =2aH, (4.4.44) 
Q 
将 其 代入 式 (4.4.41) 得 到 
OH elx, y) 
27H , -f| n- G An als se eta (4.4.45) 











这 一 方程 与 式 (4.4.14) 在 形式 上 相同 , 但 采用 的 格林 函数 G 不 同 。 同 理 可 得 形式 上 相同 的 边界 积分 
下 面 再 采用 与 图 4.15 相同 的 方式 建立 非 稳 定 流 的 离散 元 模型 。 定义 以 下 函数 (水 头 和 水 力 梯 

度 采 用 线性 插值 ) 
e A ey eR hace 


i,i+l i,i+1 
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oG L 
G,(s)=-K,(C,r)> U,(s)= E = EG) (4.4.47) 


而 x、so、 工 的 计算 式 与 式 (4.4.22)~ 式 (4.4.24) 相 同 。 引 入 以 下 定 积分 记号 


qi = CL pin _SK\(C,r)ds = (4.4.48) 


Da ia i (s+ 5)? +E 


_ CL Di ju K, (Cir)ds 
Dy ia (s + So)” + P 


-g 1 Diin 
I FD f sK (C, (s +59) +L’ )ds (4.4.50) 


i,i+1 


B-e ~: 1 Di ist 2, 2: 
i ae J “KCN + 50)" +E as (4.4.51) 


则 节点 p 的 边界 元 方程 可 写 为 





(4.4.49) 








+(D 


i,itl 


Igy? a LOJ, + Dy Sa 


i+l 


N 
aH, = TD = OH, + Ha, 
g=l 


: f f G, Ey) dxdy (4.4.52) 
3 T 














需要 说 明 的 是 ， 方 程 中 TAM .ii 的 系数 项 符号 与 式 (4.4.36) 相 反 。 对 每 个 节点 p 都 可 以 建立 一 个 边 
界 元 方程 ， 该 节点 的 待 求 变量 或 为 及,， 或 为 .有 ， 因 此 待 求 变量 总 数 与 边界 元 方程 的 总 数 相等 ， 有 
唯一 解 。 在 转 入 下 一 个 时 步 时 ， 边 界 积分 方程 中 的 各 项 系数 并 不 变 ， 但 函数 a(x, 将 发 生变 化 。 
































四 、 源 汇 项 的 处 理 








在 稳定 流 边 界 元 方程 (4.4.36) 和 非 稳定 流 边界 元 方程 (4.4.52) 中 ， 都 含有 源 汇 项 部 分 














| | G, POD) dedy | | G, EED ddy (4.4.53) 
Q Q 








这 部 分 积分 的 计算 仍然 需要 采用 离散 化 网 格 ， 如 三 角形 网 格 ， 进 行 数值 积分 运算 。 因 此 ， 含 有 源 
汇 项 的 地 下 水 流 问 题 ， 星 然 渗流 矩阵 的 建立 只 要 进行 边界 离散 化 即 可 ， 但 面 源 补 给 项 的 计算 却 难 
以 避免 使 用 模型 区 域内 部 的 离散 化 网 格 。 

井 孔 也 是 地 下 水 流 重 要 的 源 汇 项 ， 需 要 在 有 限 元 模型 中 加 以 处 理 。 对 于 已 知 流量 的 井 孔 ， 设 
其 坐标 位 置 为 (xw, yw)， 半 径 为 mw， 抽水 流量 为 O,， 则 这 一 井 孔 形成 的 补给 强度 可 表示 为 





























































































































-O,/m, d<r, 
(x,y) = 4.4.54 
—,, (x,y) | 全 S ( ) 
其 中 ，[ 公 式 (4.4.54) 和 (4.4.55) 中 的 dis 修改 为 可 
d= (x-x," +0-y,)° (4.4.55) 





当 井 孔 趋 于 无 穷 小 时 ， 井 孔 附近 源 汇 项 的 积分 可 计算 为 
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I fe, p,» PD dedy = lim m f” ie G(r,)— Q, Frdrd0 (4.4.56) 























式 中 : r 的 起 点 为 井 点 ;9 的 起 算 方向 是 从 点 p 指向 井 点 坐标 的 方向 。 函 数 G, 重新 表示 为 

















G,(r,) =In(r,,,, + rcos@) (4.4.57) 


























IWP: ryw NA p SIGE IEE. SARIRI A A Bl 
ffc, ? aun PAY) ray = -2.6,(7,..) (4.4.58) 
Q 





因此 ， 在 边界 元 模型 中 ， ne) eee reer eT a 
中 ， 不 会 增加 边界 元 方程 的 数目 。 由 于 式 (4.4.58) 中 并 不 包含 井 孔 半径 ， 因 此 在 计算 流 场 水 头 分 布 
时 ， 井 和 孔 半 径 并 不 是 需要 的 参数 。 在 这 种 情况 下 ， 如 果 直 接 调用 式 (4.4.14) 计 算 井 孔 水 头 ， 由 于 
孔 为 奇 点 而 无 法 进行 。 计 算 实 际 的 进 孔 水 位 必须 引入 井 孔 半 径 ， 即 计算 距离 井 心 半径 为 处 的 水 
k, A 








































































































” 2aT ôn 
AP: 9 (x, yE RIEILZ Ah USL HE o 
如 果 是 已 知 水 头 的 井 孔 ， 则 需要 把 井 孔 流量 Ou 作为 待 求 变量 ， 而 式 (4.4.59) 中 的 及 ,为 已 知 变 
量 。 式 (4.4.59) 因 此 加 入 边界 节点 的 积分 方程 组 ， 一 起 求解 。 


meee 1 66 GOH |, ae: 2) 
ee 起 G a fe dxdy (4.4.59) 






































第 五 节 ”地 下 水 流 数值 模型 的 反 演 


和 含水 层 的 时 空 离散 模型 已 经 建立 ， 边 界 条 件 和 初始 条 件 也 得 到 处 理 之 后 ， 输 入 一 定 的 含水 
层 参 数 即 能 得 到 模型 运行 的 结果 。 这 种 模拟 过 程 被 称 为 模型 的 正 演 。 含 水 层 的 参数 一 般 通 过 抽水 
试验 等 物理 测试 方法 获取 ， 这 种 方式 得 到 的 参数 值 在 局 部 范围 可 能 是 准确 可 靠 的 ， 但 未 必 适 合 大 
范围 的 条 件 。 通 过 模型 正 演 人 们 往往 发 现 数值 模拟 的 结果 与 野外 观测 的 地 下 水 位 或 径流 量 不 一 致 ， 
而 改变 了 模型 的 参数 值 之 后 ， 结 果 有 所 改善 。 于 是 ， 模 型 参数 的 确定 问题 就 成 为 数值 模拟 可 靠 性 
的 关键 。 这 种 校正 模型 参数 使 模拟 结果 与 观测 结果 保持 一 致 的 过 程 ， 就 是 模型 反 演 ， 也 被 称 为 模 
型 参数 识别 。 





























































































































































































































一 、 地 下 水 流 的 逆 问题 








地 下 水 流 场 的 动态 演变 过 程 除了 边界 条 件 、 初 始 条 件 和 各 种 水 文 关系 之 外 ， 参 数 也 是 重要 的 
控制 因素 。 当 其 他 条 件 相 同时 ， 参 数 的 差异 也 可 能 导致 不 同 的 流 场 特征 。 如 果 我 们 知道 了 流 场 的 
水 头 分 布 和 水 头 变化 特征 ， 是 否 可 以 反 过 来 推 求 边界 条 件 、 参 数 的 取 值 和 分 布 等 控制 因素 呢 ? 这 
就 是 地 下 水 流 的 逆 问 题 
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Ah 
观测 孔 p 

















图 4.16 两 侧 为 已 知 水 头 边 界 的 河 间 地 块 模型 


以 一 个 河 间 地 块 模型 为 例 ( 图 4.16)， 设 渗透 系数 为 K 的 潜水 含水 层 被 两 条 无 限 长 的 河流 切 
割 ， 河 流水 位 分 别 为 A M 有 瑟 ， 含 水 层 顶 部 有 均匀 的 大 于 零 的 入 渗 补 给 强度 wp， 在 距离 左 侧 河流 a 
处 有 一 个 观测 孔 ， 其 观测 地 下 水 位 为 有。 首先 考虑 稳定 流 的 情况 ， 假 设 河流 为 含水 层 的 定 水 头 边 
界 ， 则 描述 地 下 水 流 的 数学 模型 可 表示 为 

































































Of,oh 
K—| h— |\+9=0 4.5.1 
AGA . GER 
h(x=0)=H,; h(x=L)=H, (4.5.2) 

模型 的 正 演 结果 是 上 述 定 解 问题 的 解析 解 
2 2 2 
Pea [a mra | Ma (=) (4.5.3) 
K JL KUL 








在 已 知 观测 孔 水 位 的 情况 下 ， 可 以 求 出 含水 层 的 渗透 系数 ， 这 就 是 上 述 定 解 问题 的 一 个 逆 问 








7 2gaL(L —a) 

Lh- H?)-a(H; - Hp) 
在 已 知人 入 Hi Hos hH E, H LAS “SHE — AB BL 
然而 ， 地 下 水 流 的 道 问题 往往 是 非 唯 一 的 ， 不 同 的 含水 层 参 数 在 某 些 条 件 下 将 形成 完全 相同 
的 流 场 。 例 如 ， 在 上 述 河 间 地 块 模型 中 ， 如 果 含 水 层 没 有 入 渗 补 给 ， 即 叶 0， 则 根据 式 (4.5.4) 得 到 
K=0。 这 是 错误 的 ， 因 为 模型 的 正 演 结果 实际 上 变 为 





(4.5.4) 
















































































X 
h? = H? + (H2- H? (4.5.5) 





不 论 含水 层 的 渗透 系数 有 多 大 ， 水 头 的 分 布 都 相同 。 在 这 种 情况 下 ， 求 含水 层 参数 的 逆 问 题 就 有 
无 穷 个 解 ， 无 法 通过 观测 孔 的 水 位 来 识别 。 当 入 渗 补 给 强度 mw 很 小 时 ， 逆 问题 也 将 接近 这 种 非 唯 


一 状态 
WX o 
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图 4.17 “渠道 对 称 渗 漏 模型 











地 下 水 流 的 逆 问 题 还 有 可 能 是 不 稳定 的 ， 即 对 观测 误差 具有 敏感 性 。 仍 然 以 河 间 地 块 模型 为 
例 。 如 图 4.17， 有 一 渠道 其 水 位 高 于 地 下 水 位 ， 向 两 侧 对 称 渗 漏 ， 右 侧 渗 漏水 量 流向 观测 孔 A 和 
B， 单 宽 流量 为 g 属 未 知 。 含 水 层 的 渗透 系数 为 K， 无 入 渗 补 给 。 该 地 下 水 稳定 流 的 正 问题 可 描 























































































































































































































K AG ch 2)- 0 (4.5.6) 
Ox\ Ox 
oh =q; h(x=b)=h, (4.5.7) 
OX |o 
上 述 定 解 问题 的 解析 解 为 
2 
= A (4.5.8) 
由 于 单 宽 流 量 g 属于 未 知 变量 ， 其 逆 问 题 是 已 知 hy 和 hs 计算 单 宽 流量 ， 根 据 式 (4.5.8) 有 
2 2 
q=K bps (4.5.9) 
2(b-a) 
如 果 出 于 种 种 原因 ， BA el ese 5&8， 则 含有 误差 & 的 单 宽 流量 为 
q+E,= _ me +E.) —(hy +6)" (4.5.10) 
略 去 误差 的 二 次 项 ， 有 
pope eca (4.5.11) 
b-a 
则 相对 误差 约 为 
e, =|€,/q|® 2(ha£a — Paes) (4.5.12) 


h? — h? 
和 含水 层 水 力 梯度 很 小 ， 而 饱和 带 厚度 又 很 大 时 ， 根 据 式 (4.5.12) 可 能 会 产生 巨大 的 相对 误差 。 例 
如 水 力 梯度 为 1%，A、B 观测 孔 相 距 200 m，ha=30 m、hs=28 m， 观 测 孔 A 正好 有 0.5% 的 正 误 
差 ， 而 观测 孔 B 正好 有 0.5% 的 负 误 差 ， 则 由 观测 孔 反 求 的 单 宽 流量 具有 以 下 的 相对 误差 
E. 久 2X 0 0.5% x 14.5% (4.5.13) 
30° — 28 
这 意味 着 观测 孔 即 使 是 只 有 0.5% 的 相对 误差 ， 也 可 能 导致 反 演 模型 高 达 14.5% 的 相对 误差 ， 误 差 
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被 放大 了 29 倍 。 如 果 用 数值 模型 来 求解 地 下 水 流 问 题 ， 则 除了 观测 误差 之 外 , SS S| AAAS 
的 截断 误差 等 计算 误差 ， 这 种 现象 将 更 加 严重 。 
因此 ， 地 下 水 流 的 逆 问 题 可 能 是 有 唯一 解 的 ， 但 可 能 反 演 结果 对 观测 误差 和 模型 计算 误差 特 
别 敏感 。 在 某 些 情况 下 逆 问 题 ， 还 可 能 具有 非 唯一 性 。 这 些 因素 增 加 了 地 下 水 流 逆 问题 求解 的 复 
杂 性 ， 几 十 年 来 ， 国 内 外 虽然 做 了 不 少 研究 工作 ， 但 在 理论 和 方法 上 取得 的 进展 并 不 大 。 


















































































































































二 、 模型 识别 的 依据 和 原则 























既然 地 下 水 流 的 正 演 问 题 是 根据 含水 层 的 边界 条 件 、 初 始 条 件 、 参 数 获得 地 下 水 的 水 头 分 布 
以 及 地 下 水 的 径流 量 ， 则 一 般 来 说 地 下 水 流 的 逆 问 题 ， 是 根据 已 知 的 水 头 分 布 和 地 下 水 径流 量 确 
定 含 水 层 的 参数 、 边 界 条 件 或 初始 条 件 。 而 含水 层 的 水 头 分 布 和 地 下 水 径流 量 ， 在 绝 大 多 数 情况 
下 只 能 通过 调查 钻 孔 、 泉 等 方式 观测 到 。 因 此 ， 钴 和 孔 水 位 、 祥 流量 等 是 模型 识别 的 主要 依据 ， 其 
中 又 以 钻 孔 水 位 作为 最 主要 的 依据 。 

当 以 钻 孔 的 观测 水 位 作为 地 下 水 流 数值 模型 的 反 演 依据 时 ， 人 们 经 常会 遇 到 的 问题 是 : 若干 
个 观测 孔 能 反 求 出 多 少 个 参数 ? 或 者 ， 需 要 多 少 个 观测 孔 来 反 演 若干 个 参数 ? 这 涉及 到 数值 模型 
反 演 问题 的 唯一 性 。 只 有 当 反 演 问题 具有 唯一 性 时 ， 反 求 参 数 才 是 有 意义 的 。 为 了 保证 反 演 模型 
的 唯一 性 和 稳定 性 ， 模 型 识别 需要 注意 以 下 的 原则 : 

1) 不 用 稳定 流 模型 反 演 给 水 度 、 储 水 系数 等 只 有 非 稳 定 流 模型 才 使 用 的 参数 。 

2) 对 于 稳定 流 模 型 ， 尺 量 避 免 同时 反 求 补给 参数 和 渗透 性 参数 。 平 面 二 维稳 定 流 模型 的 偏 
微分 方程 一 般 可 表示 为 
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Km + 9 Kat +@=0 (4.5.14) 
Ox Ox Oy\ ~ oy 




















式 中 : m 为 含水 层 的 饱和 厚度 ;8 是 补给 强度 。 在 数值 模型 中 ， 参 数 往往 分 区 处 理 ， 在 一 个 参数 
区 内 含水 层 假定 为 均 质 ， 因 此 上 述 水 流 方程 可 在 同一 参数 区 内 改写 为 


K 
: (a2). il ete nce We ce (4.5.15) 
Ox\ Ox) Oy\ K, oy) K 
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可 见 参数 及. 总 是 和 补给 强度 参数 联系 在 一 起 ， 难 以 分 开 进 行 模型 识别 。 在 上 蔬 与 图 4.17 对 应 的 
稳定 流 模型 中 ， 侧 向 补给 量 9 和 渗透 系数 K 总 是 联系 在 一 起 的 ， 也 不 能 同时 对 两 者 进行 识别 。 在 
这 种 情况 下 ， 只 有 渗透 系数 和 补给 强度 参数 的 综合 参数 才能 够 作为 反 演 的 目标 。 

3) 在 稳定 流 模 型 中 ， 应 尽量 做 到 每 个 参数 分 区 至 少 有 一 个 作为 识别 依据 的 观测 孔 。 不 妨 再 
用 一 维 模型 说 明 这 个 问题 , 如 图 4.18 所 示 , 分 区 模型 中 含水 层 在 x=L 处 渗透 系数 由 Ki 转变 为 Ks， 
观测 孔 4 水 位 已 知 ， 则 正 演 模型 的 解析 解 可 表示 为 














































































































人 L<x<x, (4.5.16) 
K, 

2 2, 29g 2q 

h =h, +—(x,-L)+—(L-x), 0<x<L (4.5.17) 
K, K, 





在 已 知 g、hu 的 情况 下 ， 根 据 式 (4.5.16) 和 式 (4.5.17) 可 知 ， 必 须 依靠 观测 孔 1、3 或 2、3 才能 同时 
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求 出 KI、K2。 如 果 用 观测 孔 3, MAES Koo OFA IL 1 或 2、 或 同时 用 观测 孔 1、2 也 只 能 反 
演 及， 而 无 法 同时 反 演 两 个 分 区 的 渗透 系数 。 
Ssa Ah 
Bin l 1 2 3 4 
X 
sses. > 
LAL n 
图 4.18 ”分 段 潜 水 含水 层 模型 
4) 对 于 非 稳定 流 模型 ， 补 给 强度 参数 、 给 水 度 (或 储 水 系数 )、 渗 透 系数 3 个 参数 中 ， 只 能 
同时 对 其 中 的 2 个 参数 进行 识别 。 平 面 二 维 非 稳定 流 模型 的 偏 微分 方程 一 般 可 表示 为 
站 区 二 K molt page (4.5.18) 
Ox ôx) Oy Oy Ot 
在 一 个 均 质 参数 分 区 中 ， 方 程 可 改写 为 
K 
e CE pe (4.5.19) 
Ox\ Ox) Ov\ K, oy) kK, K ot 




















在 上 述 方 程 中 ， 只 有 2 个 独立 综合 参数 ， 这 决定 了 3 个 参数 无 法 同时 反 演 确定 。 补 给 强度 参数 包 
括 降 水 和 渠 系 渗 漏 入 渗 补 给 系数 、 抽 水 流量 有 关 参 数 、 果 流量 有 关 参 数 等 。 




































































图 4.19 含有 5 个 内 节点 的 有 限 元 模型 















































5) 对 于 非 稳定 流 模型 ， 由 于 把 观测 孔 地 下 水 位 动态 的 时 间 序 列 作为 识别 依据 ， 模 型 反 演 不 一 
定 需 要 观测 孔 的 数目 与 待 求 参 数 的 数目 相同 。 以 有 限 元 模型 反 求 渗透 系数 为 例 ， 从 单元 内 节点 之 
间 关 联系 数 的 计算 式 可 以 看 出 ， 关 联系 数 和 渗透 系数 有 成 正比 的 关系 ， 可 以 表示 为 









































Gir = GK, (4.5.20) 
































AP: 及 是 单元 渗透 系数 〈 假 定 为 均 质 ); po 是 取决 于 单元 几何 特征 的 形状 引子 。 图 4.19 给 出 了 
一 个 三 角形 四 边 形 混 合 有 限 元 网 格 ， 边 界 节 点 均 为 定 水 头 节点 ， 含 有 0、1、2 共 3 个 内 节点 ,会 























135 








KEE A-B 线 左 侧 渗 透 系数 为 KL.， 石 侧 渗 透 系数 为 Kx， 则 有 限 元 模型 是 由 3 个 方程 构成 的 方程 
组 
































(Kb, + Kee + Bo)Ho” + Kid) + Keho Hs = Fy (4.5.21) 
K GoHy” +(K,g, + pHi = F‘ (4.5.22) 
Krh Ho + (KpQy + gH" = Ey (4.5.23) 


























AP: bpp ANT p 和 工 之 间 关 联系 数 中 的 几何 因子 ，tr 和 Gr 是 节点 0 PAULI Es pp% 
示 与 时 间 和 其 他 因素 有 关 的 系数 。 其 中 右 端 向 量 {F)* 可 一 直 追 溯 到 初始 条 件 。 在 上 述 方程 组 中 ， 
原 待 求 变 量 加 上 需要 反 演 确定 的 两 个 渗透 系数 ， 则 共有 5 个 待 求 变量 ， 而 独立 方程 只 有 3 个 。 从 
定 解 条 件 上 来 看 ， 待 求 2 个 参数 KL. Kp 必须 用 至 少 2 个 节点 的 水 头 作为 已 知 变量 才能 反 演 。 这 
说 明 从 固定 时 刻 的 定 解 条 件 上 讲 ， 竺 求 参数 的 数目 应 与 观测 孔 的 数目 一 致 。 然 而 。 以 下 情况 仍然 
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k=0: 初始 水 头 分 布 ; 


n 个 待 反 求 参数 ; 
m 个 已 知 观 测 节 占 


待 求 变量 数 : Un 










k=k+1 
新 增 N, 个 节点 方程 
新 增 N —m 个 待 求 节 占 水 闷 











方程 数 :， ERE, \t+Np 待 求 变量 数 : USUN,- m 


Er—Ur=( Er Up.) +m 




















定 解 问题 或 超 定 问题 











图 4.20” 非 稳定 流 数 值 模型 反 演 的 适 定性 随时 间 的 变化 趋势 














QD 已 知 节 点 -1 的 观测 水 位 动态 , 能 否 同时 反 演 2 个 参数 Ki 和 Ke? 即 在 已 知 Ay 的 情况 下 , 通 
过 上 述 方程 组 能 否 求解 出 Ki:、Kr、Ho、Ho。 显 然 ， 由 于 待 求 变 量 有 4 个， 而 固定 时 刻 的 数值 模型 
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方程 组 中 只 有 3 个 方程 ， 因 此 通过 第 一 个 时 步 的 运算 是 解决 不 了 这 个 问题 的 。 但 是 ， 在 进入 下 一 
个 时 间 步 长 之 后 ， 又 会 产生 3 个 方程 ，2 个 待 求 变 量 (在 第 2 个 时 刻 : 节点 1 水 头 已 知 ， 而 节点 0 
和 节点 2 的 水 头 未 知 )。 加 上 第 一 个 时 刻 的 3 个 方程 ， 现 在 共有 6 个 方程 ， 而 待 求 变量 也 只 有 6 
个 ， 因 此 应 有 唯一 解 。 对 于 任何 一 次 时 步 的 推进 ， 都 会 使 方程 的 增加 数 大 于 待 求 变量 的 增加 数 ， 
这 种 方程 数 和 待 求 变 量 数 的 变化 过 程 可 用 图 4.20 KER ITERA 个 待 求 参 数 和 m 个 观测 孔 的 
反 演 问题 ， 由 于 每 增加 1 个 时 步 ， 方 程 数 与 待 求 变量 数 之 间 的 差距 就 缩小 m， 因 此 只 要 时 步 数 
满足 bm> n， 模 型 反 演 问 题 就 是 有 唯一 解 或 超 定 的 。 aan ais 结论 : 少量 的 观测 孔 也 可 
以 反 演 大 量 的 参数 ， 只 要 时 间 痢 分 的 时 步 数 足 够 大 。 当 时 步 数 大 于 临界 值 时 ， 反 演 问 题 往 往 是 超 
定 的 ， 可 寻求 一 个 使 拟 合 误差 最 小 的 最 优 解 。 

OHTA 1 的 观测 水 位 动态 反 演 渗透 系数 Ki 和 Kx 是 否 可 靠 ? 这 个 问题 等 价 为 : 渗透 系数 
KAM Kr 是 否 在 节点 1 的 水 位 动态 中 有 足够 的 反应 ? 这 涉及 到 反 演 的 稳定 性 。 如 果 A 对 Ka 的 取 
9 很 不 敏感 ， 则 观测 误差 可 能 在 Kz 的 反 演 误差 中 放大 。 因 此 ,模型 反 演 的 合理 性 需要 通过 参数 敏 
感性 分 析 进 行 判断 。 

6) 模型 识别 需要 紧密 结合 对 水 文 地 质 条 件 和 地 下 水 流动 机 理 的 分 析 。 对 于 数值 模型 ， 其 求 角 
的 结果 并 不 仪 仅 由 参数 决定 ， 还 取决 于 模型 对 物理 现实 的 刻画 程度 。 模 型 的 简化 性 质 ， 如 用 分 区 
参数 代替 连续 分 布 的 参数 、 用 平面 二 维 流 模型 处 理 三 维 流 问题 等 ， 往 往 对 模型 参数 识别 的 可 靠 性 
和 物理 意义 有 影响 。 在 某 些 工程 领域 ， 由 于 数值 模型 识别 出 来 的 参数 往往 和 试验 取 值 相差 其 远 ， 
有 人 提出 “模型 参数 ”的 概念 。 造 成 这 种 现象 的 一 个 重要 原因 是 有 物理 意义 的 参数 在 简化 模型 中 
可 能 是 和 一 些 综合 参数 混合 在 一 起 的 ， 综 合 参数 中 包含 了 不 可 测 的 一 些 简 化 系数 或 因子 ， 并 没有 
独立 性 。 当 这 些 系 数 或 因子 与 物理 参数 同时 被 识别 时 ， 它 们 各 自 都 是 不 准确 的 ， 但 它们 形成 的 综 
合 参 数 或 无 法 用 参数 表示 的 综合 效应 可 能 是 唯一 的 。 
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三 、 反 求 参数 的 优化 方法 


























数值 模型 反 演 的 方法 包括 直接 法 和 间接 法 。 直 接 法 是 把 已 知 的 水 头 分 布 和 水 头 变化 率 代入 数 
值 模型 的 方程 组 ， 直 接 计 算出 其 中 的 参数 。 这 种 方法 操作 复杂 而 且 存 在 很 大 的 不 稳定 性 ， 实 际 应 
用 很 少 。 目 前 使 用 的 反 演 方法 绝 大 多 数 为 间接 法 ， 即 先 假定 一 组 参数 的 取 值 进行 模拟 ， 然 后 比较 
计算 结果 和 观测 结果 ， 如 果 误 差 较 大 则 调整 参数 值 重复 计算 ， 直 到 满足 拟 合 标准 。 当 参数 的 数目 
少 于 3 个 时 ， 可 以 采用 试 算法 ， 即 目 估计 算 的 动态 曲线 与 实测 动态 曲线 的 差距 ， 然 后 根据 地 下 水 
动力 学 常识 或 经 验 增 大 或 减 小 参数 值 ， 协 调 不 同 参 数 之 间 的 配 比 关系 ， 反 复 进行 直到 满意 为 止 。 
这 种 方法 需要 经 验 ， 而 且 在 判断 拟 合 效果 上 带 有 主观 性 ， 当 参数 较 多 很 难 操作 。 相 对 而 言 ， 自 动 
优化 方法 比较 合理 。 

最 优化 方法 存在 一 个 判别 函数 ， 用 来 评价 模型 拟 合 的 效果 ， 可 表示 为 










































































































































































































































































1 
ID=— SH -EN + [O.(,)-Ot) PF 4524 
ET (AH, > agy ou -0 
AP: g 为 参数 组 的 一 个 取 值 状态 ; 五 和 矿 分 别 表 示 模 型 计算 水 头 和 实测 水 头 ; O 和 O* 分 别 表示 
模型 计算 和 实测 的 地 下 水 径流 量 ; AH, FAO, 是 两 个 参考 值 用 于 数据 的 归 一 化 。 最 优化 方法 的 目 
标 是 判别 函数 达到 最 小 值 ， 并 把 达到 目标 的 参数 取 值 状态 作为 模型 反 演 的 结果 ; 




































































137 


Zop © 181282830 Em3 I (gop) = min {J (81), (8), 7 (gn)} (4.5.25) 

















式 中 : go 是 优化 得 到 的 参数 状态 ， 任 何 一 个 的 参数 状态 gi 可 表示 为 


Pii € [Pi-min ? Pi-max ] 


; E in? —max 
g= Pai € 1 P2-min> P2 ] (4.5.26) 


Pri E Peis > Pi_max | 
































式 中 : pn 表示 第 j 个 参数 在 状态 gi 中 的 取 值 ; pjmin 和 pima 分 别 为 第 j 个 参数 的 最 小 和 最 大 允许 取 
值 ; n 为 待 求 参 数 的 数目 。 

































































如 果 只 有 2 个 待 求 参数 ， 可 以 采用 穷 举 法 进行 优化 ， 即 在 参数 空间 中 取 优选 窗口 的 点 阵 ， 每 
个 状态 点 都 运行 模型 得 到 一 个 判别 函数 的 结果 。 最 后 ， 根 据 判 别 函数 的 等 值 线 图 确定 最 优 参 数 状 
态 ( 图 4.21)。 穷 举 法 计算 工作 量 较 大 ， 如 每 个 参数 取 值 范 围 都 剖 分 成 10 个 状态 点 ， 则 需要 重复 
运行 模型 100 次 ， 当 模型 节点 数 很 大 时 ， 计 算 工 作 量 消耗 相当 巨大 。 





















































P2 (pı, p2) 





Pl-min Pl-op Pl-max 


图 4.21 含 2 个 待 求 参数 的 穷 取 优化 法 











为 了 避免 穷 举 法 的 缺陷 ， 可 以 采用 其 他 的 优选 法 ， 这 些 优选 方法 能 够 从 一 个 参数 状态 快速 的 
搜寻 下 一 个 使 判别 函数 更 小 的 参数 状态 。 常 用 的 优选 法 有 逐个 修正 法 、 单 纯 形 法 、 共 力 梯 度 法 等 ， 
最 近 几 年 发 展 起 来 的 方法 有 神经 网 络 算法 、 遗 传 算法 、 蚁 群 算法 等 。 最 优化 算法 的 改进 方向 一 般 
是 提高 搜索 速度 、 增 强 稳 健 性 和 复杂 条 件 的 适应 性 。 然 而 ， 当 需要 反 演 确定 的 参数 很 多 时 ， 采 用 
新 的 最 优化 算法 并 不 一 定 能 够 减少 计算 工作 量 。 































































































第 六 节 MODFLOW 模型 简介 




















MODFLOW 是 一 个 由 美国 地 质 调查 局 (U.S. Geological Survey) 发 布 的 地 下 水 流 三 维 有 限 差分 
模拟 程序 ， 其 全 称 为 Modular Finite-Difference Ground-Water Flow Model. i24>A1E, MODFLOW 
发 布 了 三 个 重要 的 版 本 ， 分 别 为 MODFLOW-1988(McDonald et al，1988) 、 
MODFLOW-1996(Harbaugh et al., 1996)、MODFLOW-2000(Harbaugh et al., 2000)。 
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由 于 具有 模块 化 组 装 设计 、 源 代码 (Fortran 语言 ) 共享 、 运 行 稳定 等 优点 ， 加 上 数据 处 理 软 
件 的 不 断 更 新 , 在 20 多 年 的 推广 应 用 过 程 中 MODFLOW 逐渐 成 为 国际 上 最 流行 的 地 下 水 模拟 工 





















































MT3DMS(Zheng et al., 1999) 是 用 来 模拟 含 














了 MODFLOW 处 
































有 具 ， 儿 乎 是 美国 地 下 水 数值 模拟 应 用 领域 的 一 种 标准 。 美 国 地 质 调查 局 所 发 布 的 MT3D 和 
水 层 溶质 运 移 的 程序 ， 与 MODFLOW 配套 使 用 ， 提 高 
里 地 下 水 问题 的 功能 。 地 下 水 数值 模拟 的 集成 软件 GMS thik AS MODFLOW 
及 其 配套 程序 。 随 着 我 国 与 美国 在 地 下 水 科学 工程 领域 的 交流 日 益 密切 ， MODFLOW 不 仅 开 始 在 














科研 院 所 大 量 使 用 ， 也 逐渐 扩展 到 其 他 企 事业 单位 。 


一 、 三 维 有 限 差 分 方程 的 组 建 











MODFLOW 对 模型 空间 的 离散 化 方法 ， 





























是 使 用 分 层 的 矩形 单元 网 格 《〈 图 4.22)， 形 成 由 大 量 











方 体 组 成 的 三 维 网 格 系统 。 在 建立 差分 模型 时 ， 与 HST3D 的 节点 法 不 同 ，MODFLOW 采用 块 中 
心 法 (Block-Centered Method)， 即 离散 化 的 水 头 、 仿 水 层 参 数 都 在 方 体 块 单元 的 中 心 点 上 定义 ， 而 




















非 定义 在 网 格 线 的 交点 上 。 









图 4.22 MODFLOW 4 


AFIT TITER 
LLL LLL Lh A, 





FP 的 分 




















列 (J) 
2345 6 7 8 9 








层 网 格 ( 据 McDonald et al., 1988) 
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图 4.23 一 个 块 单元 周围 的 6 个 相 邻 块 单元 























建立 分 层 网 格 之 后 ， 一 个 内 部 块 单元 一 般 和 6 个 相 邻 的 块 单元 有 直接 的 水 力 联系 〔 图 4.23)， 
这 种 水 力 联系 可 用 差分 方程 表示 为 


























CR; io (H; an z H, jx ) + CR, jiz (H; jax 7” Hx) 
+ CCira jk (H ijz ~ A, ;x) + CC 中 (CE - 已 
+ CV, ;41/2 (H, jp H,ji) F CV, jan (H, jp z H, 54) 


+P H, ja tO ja = SS; (Ax Ay,Az, JAH, ,i /At (4.6.1) 


ijk -i 
































式 中 : CR, CC, CV 表示 块 单元 之 间 的 水 力 关 联系 数 (Hydraulic Conductance), 不 妨 称 为 流量 系数 ， 
它 用 来 计算 通过 块 单元 之 间 界 面 的 流量 ，Pijx 和 0;;x 是 用 来 反映 额外 补给 源 的 系数 ，SSij;i 为 储 水 
系数 。 块 体 单元 之 间 的 流量 可 按 下 式 计算 





















































Ay, Az, 





Q, -2k = CR, ;12 (A; jax am FT, 54) = KR, aax (H; jax = H, jg) (4.6.2) 


j-1/2 

















其 中 KR: ing RIR PIC, j, SG, j-1, 月 之 间 界 面 上 的 渗透 系数 。 对 水 头 的 时 间 变 化 部 分 采用 隐 式 
差分 法 ， 于 是 差分 方程 (4.6.1) 变 为 











m m m m 
CR, ,12 (Hi -ux a H'a) T CR, 2 (Hi auk -H 


i,j,k 


m m m 
+ CC jk (Hi jx ie H’) + CC pp (H; 


i+l,j,k 


H?) 


m m m m 
H CV, jra (Hika > Hi ;i) 十 CV, raua Ai jae = H'a) 
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+P H’ at 


i,j,k 


为 了 按照 线性 方程 组 的 形式 进行 求解 ， 上 述 方程 进 一 





CV; pj ees + CC; 
—(CV, k2 + 


+CC, 


了 


m 
+ CV, rant 


i,j,k+1 








CC 
+1/2,j,k T CR, +172, k 


+ CC 


Q, ;4 = 


步 变形 为 


m m 
zji j,k 二 CR, ra 


Py ee CR, io 十 CV, jr12 


—HCOF,,)H” 


i, jk 


m 
kt CR, juz tH 


m 
aajkal j, 








其 














HCOF jI Pipe Al SS; 5h AKIN AB RAS 为 已 知 项 。 


所 示 的 方程 ， 形 成 整体 方程 组 进行 求解 。 
MODFLOW 在 时 间 放 分 上 的 一 个 显著 特点 ， 是 把 较 长 的 模拟 期 划分 若干 个 短 的 时 期 (Stress 





Period)， 然 后 每 个 时 期 又 被 前 分 为 一 系列 的 时 
不 同 的 时 期 可 具有 不 同 的 数值 。 











期 内 被 处 理 为 音量 ， 但 是 在 
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MODFLOW 的 模块 





成 功 的 模块 化 设计 是 MODFLOW 能 够 被 顺利 传阅 和 不 断 改 进 扩充 的 重要 
分 散在 不 同 的 子 程序 中 ， 便 于 阅读 、 修 改 和 组 装 。MODFLOW-1988 和 
含 了 以 下 10 个 模块 : 
模型 网 格 信息 、 
日 、 整 体 水 均衡 计算 、 输 出 控制 等 。 





对 各 种 特殊 问题 的 处 理 
MODFLOW-1996 都 包 
1) Basic 模块 ， 用 于 管理 






































调 月 
单元 (constant-head cel) FUZA 

2) Block-Centered Flow 模块 ， 
这 是 整个 MODFLOW 程序 体系 





可 


























许多 变量 





ie 
LY o 



































化 设计 





a 
.| 
H 





I 分 信 
E 分 为 变 水 头 单 


时 间 
É EHS JE 4 


[E 




















块 








元 (inactive cell)。 


用 于 计算 单元 之 间 的 水 力 关联 系 


要 的 部 分 。 单 元 


iy Ea 


PRE 



































非 均 质 性 


Es Tree 


维 的 水 流 模 拟 ， 不 生成 弱 透 水 











要 考虑 承 压 、 非 承 压 、 越 流 
层 的 模拟 








等 各 种 条 件 。 对 越 流 





=] 


Z 














承 压 和 无 压条 伯 
Layer-type=0, 


























Layer-type=1， 具 有 潜水 面 


处 理 为 这 种 类 型 ; 








FAH, AU Jos A Je A 
类 承 压 含水 层 的 模拟 层 ， 导 水 系数 和 储 





为 以 下 4 种 中 的 任 











被 确定 














[的 模拟 层 ， 导 水 系数 根据 饱和 人 带 








Layer-type=2, 





度 ) 发 生变 化 ， 而 导 水 系数 处 型 





导 水 系数 不 变 的 可 承 压 模 拟 层 ， 当 发 生 承 压 -无 压 转 换 
为 不 变 ; 








Layer-type=3， 导 水 系数 
度 ) 和 导 水 系数 同时 发 生变 化 。 





ef 
SS; jr (Ax Ay,Az,) =m 


i,j+l,k 


Es 如 井 孔 


县 块 单元 


之 间 水 力 关 联系 数 的 计算 条 
的 处 理 允许 进行 准 三 
， 而 是 把 越 流 系 数 直 接 计 入 垂 向 水 力 关 联系 数 。 在 考虑 
J 
水 系数 给 水 度 ) 恒定 不 变 ; 


J 变 的 可 承 压 模拟 层 ， 当 发 生 承 压 -无 压 转换 


(4.6.3) 


= RHS, ;x (4.6.4) 


最 终 每 个 有 效 单元 可 以 写 出 如 式 (4.6.4) 





开采 量 、 河 流水 位 在 一 个 时 
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。 这 些 模块 把 





eae 


原因 





en 








初始 条 件 、 数 组 内 存 
元 (variable-head cel), 7k% 


属性 、 





K 量 变化 的 系数 。 
用 串联 法 处 理 
维 而 不 是 纯 


E= 


数 和 探 人 





Alaa, 






































种 : 














厚度 不 断 更 新 ， 只 有 顶层 才 双 


时 ， 储 水 系数 (给 水 








时 ， 储 水 系数 (给 水 


























3) River 模块 ， 用 来 处 理 河流 











与 地 下 水 的 相互 作用 。 河流 的 长 


度 被 剖 分 为 车 


~- 段 (reach)， 每 段 
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刚好 位 于 一 个 网 格 单元 内 ， 设 在 单元 内 河流 段 的 总 长 度 为 工 TRIPPY SER W, TES 
积 物 的 渗透 系数 为 必 ， 厚 度 为 四， 则 有 一 个 综合 描述 参数 来 代 蔡 河流 


Rae’ (4.6.5) 
m 









































式 中 : CRiv 为 地 下 水 -河流 的 水 力 关 联系 数 。 河 流 对 地 下 水 的 补给 流量 按照 以 下 公式 计算 : 











ORiv = CRiv(HRiv— H, ;1), H, ;xr > RBot (4.6.6) 


ORiv = CRiv( HRiv — RBot), H, ,, < RBot (4.6.7) 


Lijk ~ 

















式 中 : HRiv 为 河流 段 的 水 位 ; Hije 是 河流 段 所 在 单元 的 水 涉 ; RBot 为 河床 的 高 程 。MODFLOW 
的 开发 者 注意 到 如 果 地 下 水 位 在 河床 以 下 ， 将 形成 水 力 梯度 近似 于 1 的 渗 漏 带 ， 因 此 建议 在 这 种 
情况 下 用 户 输入 的 地 下 水 -河流 的 水 力 关 联系 数 用 下 述 公 式 计算 
Gino (4.6.8) 
HRiv — RBot 

这 样 做 的 目的 是 让 程序 仍然 调用 式 (4.6.7) 进 行 流量 计算 。 
4) Recharge 模块 ， 用 于 处 理 地 下 水 的 面 源 补给 。 面 源 补 给 在 概念 上 比较 简单 ， 就 是 输入 一 个 

补给 强度 ， 而 一 个 网 格 单元 接受 的 补给 流量 按 下 式 计 算 





































































































OR, , = I, ,Ax,Ay, (4.6.9) 














式 中 : ij 表示 受 补给 单元 的 平面 离散 坐标 ，OR 为 补给 流量 ; 7 是 补给 强度 。 然 而 ， 在 同一 个 离散 
坐标 伺 旋 处 ， 哪 个 模拟 层 的 单元 接受 补给 流量 是 个 问题 。MODFLOW 有 一 些 可 选 处 理 方法 ， 比 如 
允许 补给 流量 穿越 位 于 非 饱和 带 的 单元 等 量 传递 到 饱和 带 最 顶部 的 单元 。 
OR e ee E 个 “ 井 孔 ”只 能 位 于 一 个 
模拟 层 ) 和 平面 位 置 之 后 ， 只 要 再 输入 抽水 流量 ( 负 值 ) 或 注水 流量 〈 正 值 ) 即 可 。 对 于 同时 穿 
越 多 个 模拟 层 的 抽水 井 〈 混 合 井 )， 需 要 设置 多 个 “并 孔 ” 每 个 井 孔 分 配 一 定 的 流量 输入 程序 。 
MODFLOW 的 开发 者 建议 用 导 水 系数 进行 分 配 
RERE N 
Os DT, 
AP: Oy 是 抽水 井 的 总 流量 ，2 是 井 孔 i NZPA; OT; 表示 有 关 模 拟 层 导 水 系数 的 总 和 ; 了 
为 井 孔 i 所 在 模拟 层 的 导 水 系数 。 
6) Drain 模块 ， 用 于 处 理 地 下 水 和 排水 沟 〈 排 水 洞 》 的 相互 作用 。 地 下 水 的 排泄 量 计 算 公式 
为 
































































































































































































































(4.6.10) 




























































































OD, ix = CD, EC 一 di jr) A; yy > d, jt (4.6.11) 


CD ,=0, H, <d 


LJ, 


(4.6.12) 


i,j,k 




















式 中 : zk 为 排水 体 所 在 单元 的 离散 坐标 ，OD 为 地 下 水 排泄 量 ，CD AHEKAR, H RAE 
所 在 单元 的 水 头 ; d 是 排水 体 的 控制 高 程 。 
7) Evaportranspiration 模块 ， 用 于 处 理 植被 蒸腾 和 表 士 营 发 引起 的 潜水 薰 发 排泄 。 这 一 模块 采 
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用 含有 极限 蒸发 深度 的 线性 蒸发 公式 














RET, , = RETM, ,, Wy (4.6.13) 
H,,,—(hs,,—d,, 
RET, , = RETM,, Hage Osy dy) H, p >hs,, (4.6.14) 
i,j 
RET, , =0, Hi, <hs,,-d,; (4.6.15) 
式 中 : 了 7 为 网 格 平面 坐标 ，RE7 为 潜水 蒸发 强度 ; RETM AYR KECK AY HEAR ACE; hs 为 潜水 蒸 








发 达到 最 大 值 的 临界 水 位 高 度 ; d 为 潜水 蒸发 的 极限 深度 。 地 下 水 蒸发 排泄 量 也 涉及 到 赋予 哪个 
模拟 层 的 问题 ， 因 为 有 些 位 置 较 高 的 单元 可 能 处 于 玻 干 状态 。 

8) General-Head Boundary 模块 ， 处 理 一 般 性 的 已 知 水 头 边 界 。 边 界 与 模拟 区 地 下 水 的 交换 直 
接 采 用 以 下 公式 
































1 (4.6.16) 


i 














AP: OB 为 边界 对 地 下 水 的 补给 流量 ;CB 为 流量 系数 ;HB 为 边界 处 的 已 知 水 头 。 
9) Strongly Implicit Procedure 模块 ， 用 于 实现 求解 线性 方程 组 的 强 隐 式 (SIP) 法 ， 实 际 上 是 一 
种 能 够 保持 算 阵 在 LU 分 解 后 仍 有 稀 玻 性 的 技术 。 

10) Slice-Successive Overrelaxation 模块 ， 用 于 实现 求解 差分 方程 组 的 分 片 超 松弛 迭代 法 。 这 
种 方法 是 在 剖面 网 格 上 交 蔡 采用 直接 法 进行 求解 ， 迭 代 多 次 ， 直 到 两 次 迭代 结果 的 差距 足够 小 。 
除了 这 10 个 模块 之 外 , 其 他 研究 人 员 还 根据 各 自 的 需要 编写 了 一 些 特定 的 模块 , 这 些 模 块 有 
的 已 经 发 布 在 基于 MODFLOW 的 专业 软件 中 ,， 有 的 散 见 于 有 关 文 献 。 MODFLOW-2000 在 程序 的 
整体 结构 上 做 了 一 些 修改 ， 包 含 更 多 配套 的 模块 。 































































































=. MODFLOW 模型 的 前 后 处 理 
































建立 一 个 复杂 的 地 下 水 流 三 维 有 限 差 分 模型 需要 处 理 大 量 的 数据 .MODFLOW 提供 了 一 系列 
文件 用 来 输入 不 同 的 数据 ， 并 规定 了 一 些 格 式 。 数 据 文件 基本 上 采用 明码 格式 ， 因 此 能 够 方便 的 
用 文本 软件 进行 编辑 修改 。 然 而 ， 除 了 一 些 简单 的 参数 之 外 ， 关 键 数据 的 不 恰当 修改 可 能 会 导 
模型 运行 出 错 。 模 型 输出 的 各 类 数据 往往 也 很 多 ， 分 别 存 放 于 各 自 的 文件 中 。 基 本 上 每 个 模块 都 
有 自己 的 输入 输出 文件 。 这 些 数据 可 以 由 用 户 转换 为 特定 的 格式 ， 以 绘制 不 同 的 图 件 。 

大 数据 量 和 数据 关系 的 复杂 性 催生 了 地 下 水 有 限 差分 模拟 专业 软件 的 道生 。 基 于 MODFLOW 
最 早 的 前 后 处 理 软件 是 1991 年 由 Chiang 和 Kinzelbach 在 德国 发 布 的 Processing Modflow, 它 兼 容 
MODFLOW-1988 和 MODPATH( 一 个 数值 模型 中 跟踪 质点 对 流 的 程序 ) 并 能 够 可 视 化 处 理 网 格 数 
据 、 绘 制 等 值 线 图 ， 这 一 专业 软件 在 DOS 系统 上 运行 。1995 Æ, Chiang 和 Kinzelbach 又 发 布 了 
在 WINDOWS 系统 上 运行 的 Processing Modflow for Windows, 连接 了 深 质 运 移 程 序 MT3D。2003 
年 , Chiang 和 Kinzelbach 发 布 了 兼容 MODFLOW-1996 和 NODFLOW-2000 的 Processing Modflow 
Pro， 内 容 更 加 丰富 ， 连 接 了 大 量 与 MODFLOW 有 关 的 计算 程序 ， 包 括 MT3D 和 MT3DMS 等 。 
20 世纪 90 ERR, 加拿大 的 Waterloo 水 文 地 质 公司 (Waterloo Hydrogeologic Inc.) 开 始 推 出 新 的 基 
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于 MODELOW piti FAK BU 
了 Visual Modflow 4.1 的 中 文 版 。 目 前 ，Processing Modflow Pro 和 Visual Modflow 在 国内 都 有 大 
量 应 用 。 与 此 同时 , 美国 Brigham Young 大 学 的 环境 模拟 研究 实验 室 开 发 了 GMS， 一 个 不 仅 兼 容 




















F, 发布 了 Visual Modflow, 








其 有 





三 维 可 视 化 界面 ，2007 年 形成 





























MODFLOW， 而 且 兼容 其 他 类 型 的 地 下 水 和 浴 质 运 移 数值 模拟 程序 ， 包 括 有 限 元 程序 Fem Water. 





四 、 MODFLOW 的 应 用 与 改进 











尽管 MODFLOW 提供 








行 结 果 , 主要 都 取决 于 模拟 者 对 实际 条 们 
各 种 模块 的 编制 总 是 隐 含 了 若干 假定 ， 这 些 假定 简 

















了 进行 地 下 水 流 数值 模拟 的 
F 和 地 下 水 流动 





























同时 还 提供 了 各 种 不 同 复杂 程度 的 特殊 问题 处 理 
考虑 其 中 可 能 存在 的 问题 








MIFA 




















布 特 生 
Ii A BER. Bed 








MODFLOW 不 能 代替 人 们 
F 等 信息 ， 是 建立 MODFLOW 模型 
省 的 含水 


























好 平台 


， 但 是 任何 


























\ 体 模型 的 建立 和 运 
































， 尽 量 
对 含水 层 结构 的 调 
































直接 意义 ， 因 
会 自动 对 水 力 梯度 进行 修正 。 





为 起 作用 的 实际 是 可 以 预先 给 定 的 导 水 系数 ， 当 含水 





MODFLOW 对 多 含水 层 系统 提 
而 是 用 越 流 概念 参数 隐 式 的 包含 在 强 透水 层 的 相互 作用 2 
屋 的 贮存 量 释放 ， 当 弱 透 水 
厚 ， 且 与 地 面 沉降 关系 密切 时 ， 不 
量变 化 将 有 显著 的 影响 。 为 了 避免 准 三 维 模型 的 较 大 误差 ， 可 以 将 弱 透 水 层 划 分 为 若干 个 模拟 
显 式 处 理 ， 放 弃 越 流 概 念 参 数 。 
包 气 带 是 MODFLOW 的 弱点 之 一 。 当 地 下 水 位 低 于 模型 单 
处 理 为 无 效 单元 ， 在 Wetting and Drying 模块 的 作用 下 ，MODFLOW 允许 无 效 单元 重新 被 激活 。 








的 水 平流 以 及 弱 透 水 
弱 透 水 层 很 























在 模型 中 
处 理 









































ob H. 


这 种 反复 过 程 可 


导 水 系数 和 给 水 度 〈 储 水 系数 )。 目 前 ， 有 研究 者 试 














of 


= 








共 了 准 














屋 在 模拟 时 需要 注意 : 含水 层 的 形 ; 




















儿 理 的 认识 。MODFLOW 的 核心 程序 以 及 
化 了 含水 层 的 描述 和 地 下 水 流动 过 程 的 
E 方 法。 当 模 拟 者 在 使 用 这 些 模块 和 处 理 选项 时 ， 
避免 对 模拟 结果 不 加 分 析 的 全 盘 接 受 。 

查分 析 。 含水 层 的 空 
的 基础 ， 划 分 多 少 层 、 如 何 划 分 完全 取决 于 模拟 者 的 判 
犬 对 MODFLOW 的 承 压 层 没有 


ato 





ik, 





























间 形 态 、 强 弱 透 水 介质 的 分 








HURL, MODFLOW 不 











的 处 理 办 法 ， 即 不 在 模型 中 显 式 的 处 理 弱 透 水 层 ， 






































。 这 种 准 三 维 模型 忽略 了 弱 透 水 层 ， 
慨 厚 度 很 薄 时 ， 不 会 带 来 明显 误差 。 然 而 ， 如 果 
直选 择 准 






































饱和 渗流 的 理论 引入 MODEFLOW。 
在 美国 地 质 调查 局 公开 发 布 的 MODFLOW 中 ， 处 理 井 孔 的 部 分 仅 有 Well 模块 。 这 个 模块 实 














际 是 不 完善 的 ， 因 为 它 把 抽 














水 流量 仅仅 作为 
























































为 水 平流 以 及 弱 透 水 层 贮存 
元 体 的 底部 时 ， 单 元 往往 被 





















































能 是 难以 收敛 的 。 另 外 ， 当 承 压 -无 压 转换 发 生 时 ， 有 一 套 复 杂 的 处 理 手 续 来 改变 
图 开发 专门 处 理 包 气 带 问题 的 模块 ， 把 土壤 非 


























普通 的 源 汇 项 加 入 到 有 限 差分 方程 中 ， 并 没有 刻画 井 


























周 附近 的 地 下 水 流动 。 在 运 


这 个 模块 得 到 结 




















型 

















介绍 的 井 孔 校正 公式 。 另 外 ，Well 模块 
流量 的 式 (4.6.10) 实 质 是 错误 的 。 
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JN 














Ise 














在 MODFLOW 4 











块 已 经 有 研究 者 
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后 ， 需 要 进行 校正 
LE 穿越 多 个 模拟 层 的 混合 井 ， 用 导 水 系数 分 配 
P 专 门 处 理 混合 井 以 及 考虑 井 管 内 水 流 运 动 的 模 
发 ， 但 没有 集成 在 MODFLOW 的 共享 版 本 中 。 





， 可 参考 本 书 在 有 限 差分 模 

















第 五 草 ” 非 饱和 渗流 模型 


一 般 来 说 , 将 储存 和 运 移 在 地 表 以 下 的 土壤 孔 际 、 岩 石 孔 际 、 裂 队 和 溶洞 中 的 水 称 为 地 下 水 。 
当地 下 含水 介质 完全 被 水 饱和 时 ， 其 中 的 水 称 为 饱和 地 下 水 ， 一 般 也 称 为 地 下 水 。 当 介质 孔隙 没 
有 被 水 充满 时 ， 该 介质 处 于 非 饱 和 状态 ， 称 这 种 区 域 为 非 饱 和 带 (或 包 气 带 )， 其 中 的 水 分 称 为 非 
饱和 地 下 水 ， 如 果 这 种 非 饱 和 介质 是 土壤 ， 其 中 的 非 饱 和 水 也 称 为 非 饱和 土壤 水 ， 即 一 般 所 指 的 
土壤 水 。 土 壤 水 是 陆地 植物 赖 以 生存 的 水 分 ， 也 是 联系 地 表 水 与 地 下 水 的 纽带 。 在 进行 地 耐水、 
土壤 水 、 地 下 水 和 大 气 水 相互 转化 关系 研究 中 ， 非 饱和 渗流 理论 和 模型 是 重要 的 基础 和 工具 ， 在 
水 资源 数量 和 质量 的 正确 评价 中 起 着 关键 作用 。 


第 一 节 “ 非 饱和 土壤 水 的 基本 性 质 





























































































































一 、 土壤 水 数量 的 表示 




















土壤 是 一 种 由 国 、 液 、 气 三 相 物质 体 组 成 的 下 松 多 孔 介 质 系 统 ， 其 中 所 含 液 体 〈 即 水 或 水 溶 
WO) 数量 的 多 少 ， 由 三 相 体 中 液体 水 分 所 占 整 个 土壤 的 相对 比例 来 表示 ， 称 之 为 土壤 含水 率 (或 
土壤 含水 量 )， 常 有 以 下 几 种 表示 方法 。 
(1) 重量 含水 率 (4) 
坏 重 量 含水 率 〈 儿 ) 以 土壤 中 所 含 的 水 分 重量 占 相 应 固 相 物质 重量 ( 烘 干 土 重 ) 的 比值 表 
示 。 对 于 土壤 中 任 一 点 P (物理 点 ) 处 体积 元 AVo， 其 中 水 分 的 重量 AGw， 固 相 物 质 重 量 和 AG。， 则 
= AG, 
“AG, 
















































































山 | 















































(5.1.1) 


(2) 体积 含水 率 (A) 
土壤 中 水 分 占有 的 体积 与 土壤 总 体积 (包括 土壤 颗粒 体积 和 土壤 孔隙 体积 ) 的 比值 称 为 土壤 
体积 含水 率 ， 用 6, 表 示 。 以 AV 表示 体积 元 A 内 水 分 占有 的 体积 ， 则 
= AV, 
"AV, 






























































(5.1.2) 


(3) 饱和 度 (a) 
饱和 度 是 体积 元 A 内 水 的 体积 AK, 与 孔 际 体积 AV, 的 比值 ， 表 示 孔 际 被 水 充满 的 程度 ， 即 
AV, 
0 = 
AV, 


v 

















(5.1.3) 





体积 含水 率 、 重 量 含水 率 和 饱和 度 按 定义 可 用 比值 也 可 用 百分数 表示 ， 三 者 间 可 以 换算 。 
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二 、 土壤 水 势 


























和 自然 界 中 所 有 物体 一 样 ， 土 壤 水 所 具有 的 能 量 也 由 动能 和 势能 组 成 。 由 于 水 分 在 土壤 孔 际 
中 运动 很 慢 ， 其 动能 一 般 可 忽略 不 计 。 因 此 ， 一 般 情 况 下 ， 土 壤 水 能 量 的 变化 主要 是 考虑 土壤 水 
势能 的 变化 。 土 壤 水 分 所 具有 的 势能 称 为 土壤 水 势 ， 简 称 土 水 势 。 任 两 点 之 间 土 壤 水 势能 之 差 ， 
即 士 水势 差 ， 是 水 分 在 此 两 点 间 运 动 的 驱动 力 。 

























































































土壤 中 任 一 点 水 势 的 大 小 ， 可 由 该 点 的 土壤 水 分 状态 与 标准 参照 状态 的 势能 差 来 定义 。 标 准 
参照 状态 ， 即 在 标准 大 气压 《或 当地 大 气压 ) 下 ， 与 土壤 水 具有 相同 温度 的 情况 下 《或 某 一 特定 
温度 下 )， 以 及 在 某 一 高 度 处 的 假想 的 纯 自 由 水 体 〈 不 含有 溶质 ， 不 受 回 相 介质 作用 )。 土 水 势 的 

































































单位 取决 于 对 土壤 水 分 单位 数量 的 规定 方式 :单位 容积 土壤 水 的 土 水 势 单 位 是 压强 单位 Pa 及 atm、 




















bar; 单位 重量 土壤 水 的 土 水 势 的 单位 是 长 度 单位 cm 或 m， 也 是 通常 所 称 的 水 头 ， 数 值 上 与 水 柱 











高 度 表 示 的 压强 值 相等 。 
土 水 势 由 以 下 各 分 势 组 成 ， 即 
























































式 









































: 9w 表示 土 水 势 ， 即 土壤 水 的 总 势能 ，gs 表示 重力 势 ，g, 表示 压力 势 ( 或 称 气压 势 9,); On 
表示 基质 势 ( 或 称 基 膜 势 )，g 表 示 溶 质 势 ( 渗 透 压 势 )，gr 表 示 温 度 势 。 











标准 参照 状态 下 的 土 水 势 为 零 。 将 单位 数量 的 土壤 水 分 从 标准 参考 状态 移 至 某 一 〈 点 ) 土壤 




















水 状态 时 ， 如 果 环境 对 土壤 水 做 了 功 ， 则 该 状态 下 土 水 势 为 正 ， 若 土壤 水 对 环境 做 了 功 ， 则 该 状 
态 下 的 土 水 势 为 负 。 在 数值 上 ， 土 水 势 的 值 与 所 做 功 的 值 相等 。 以 下 讨论 各 分 势 。 


















































称 为 该 点 土壤 水 的 重力 势 。 





























| 于 重力 场 的 存在 ， 将 单位 数量 的 土壤 水 分 从 标准 参考 状态 平面 移 至 某 一 〈 点 ) 土壤 水 状态 
时 ， 而 其 他 状态 都 不 变 ， 需 要 克服 重力 作用 而 做 功 ， 这 种 功 以 重力 势能 的 形式 储存 于 土壤 水 1 














~ 























标准 参考 状态 平面 《基准 面 ) 可 任意 选 定 ， 研 究 田间 土壤 水 分 运动 问题 时 一 般 选 在 地 表 或 地 


























下 水 水 面 处 。 垂 直 坐 标 的 原点 设 在 参考 平面 上 


=F 















































其 方向 根据 需要 或 取向 上 为 正 、 或 取向 下 为 正 。 








垂直 坐标 选 定 后 ， 可 得 单位 质量 土壤 水 分 的 重力 势 为 





























P, = Egz (5.1.5) 
单位 容积 土壤 水 分 的 重力 势 为 
P, =t/P,,82 (5.1.6) 
单位 重量 土壤 水 分 的 重力 势 为 
人 (5.1.7) 




















式 中 : g 为 重力 加 速度 ，pv 为 土壤 水 的 密度 。 当 = 坐标 向 上 为 正 时 ， 等 号 右边 取 “ 十 ”号 ，z 坐标 
向 上 为 正 时 取 “ 一 ”号 。z 值 本 身 的 正 负 ,取决 于 研究 点 相对 于 基准 面 的 位 置 ， 基准 面 之 上 , z> 0; 




















基准 面 之 下 ，z< 0。 
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单位 重量 土壤 水 的 土 水 势 具 有 长 度 单位 ， 一 般 称 为 水 头 。 重 力 水 头 又 称 位 置 水 头 ， 它 仅 与 计 
算 点 和 参照 基准 面 的 相对 位 置 有 关 ， 与 土质 条 件 无 关 。 

(2) 压力 势 (pp) 

压力 势 是 由 于 压力 场 中 压力 差 的 存在 而 引起 的 。 多 和 孔 介质 中 任 一 点 处 的 水 分 所 受到 的 压力 ， 
与 标准 大 气压 力 之 间 有 一 压力 差 ， 即 称 该 点 存在 一 个 附加 压强 Ap。 由 于 附加 压强 《或 压力 差 ) 的 
存在 ， 使 单位 数量 的 土壤 水 分 由 该 点 转化 为 标准 参考 状态 ， 而 其 他 状态 保持 不 变 ， 仅 由 附加 压强 
所 做 的 功 ， 称 为 该 点 的 压力 势 。 

地 下 水 面 处 的 土壤 水 压力 势 为 零 。 地 下 水 面 以 下 的 饱和 土壤 水 的 静水 压力 为 正 值 ， 则 其 压力 
势 g, >0。 若 所 研究 点 位 于 地 下 水 面 以 下 深度 有 处 , 该 点 的 附加 压强 为 pwgh， 则 单位 质量 土壤 水 的 
压力 势 为 





























































































































































































































Q, =gh (5.1.8) 

单位 容积 土壤 水 分 的 压力 势 为 
P, = Pygh (5.1.9) 

单位 重量 土壤 水 分 的 压力 势 为 
Q, =h (5.1.10) 











地 下 水 面 以 上 的 非 饱 和 土壤 水 ， 由 于 与 大 气 连 通 ， 各 点 所 承受 的 压力 均 为 大 气压 ， 附 加 压强 
Ap 二 0， 因 而 ， 非 饱和 土壤 水 的 压力 势 p,=0。 

(3) 基质 势 (Pm) 

土壤 水 的 基质 势 是 由 于 土壤 基质 对 水 分 的 吸 持 作用 引起 的 ， 这 种 吸 持 作用 可 概括 为 吸附 作用 
和 毛管 作用 。 单 位 数量 的 土壤 水 分 由 非 饱和 土壤 中 的 一 点 转化 为 标准 参考 状态 ， 除 土壤 基质 对 十 
塘 水 分 的 吸 持 作用 外 其 他 状态 保持 不 变 ， 土 壤 水 为 了 反抗 土壤 基质 的 吸 持 作 用 而 对 环境 做 的 功 ， 
即 为 该 点 土壤 水 的 基质 势 。 由 于 土壤 基质 对 水 分 的 吸 持 作 用 ， 使 士 壤 水 的 势能 低 于 参照 状态 ， 因 
此 ， 非 饱和 土壤 水 的 基质 势 永远 为 负 值 ， 即 gp,, < 0。 饱 和 土壤 水 的 基质 势 m = 0。 
土壤 基质 对 水 分 吸 持 作 用 的 大 小 与 土壤 中 所 含水 量 的 多 少 有 关 ， 因 此 ， 非 饱和 土壤 水 的 基质 
Ho, 是 土壤 含水 率 9 的 函数 。 

(4) 溶质 势 (Qs) 

溶质 势 的 产生 是 由 于 可 溶性 物质 (例如 盐 类 ) 溶解 于 土壤 次 液 中 ， 深 质 对 水 分 子 的 吸引 力 降 
低 了 土壤 水 的 势能 所 致 。 单 位 数量 的 土壤 水 分 从 土壤 中 一 点 转化 为 标准 参考 状态 时 ， 仅 由 于 洲 液 
溶质 的 吸引 作用 使 土壤 水 对 环境 做 的 功 ， 即 为 该 点 土壤 水 的 溶质 势 。 溶 质 势 可 通过 渗透 实验 来 
证 明 。 当 圭一 水 系统 中 存在 半 透 膜 (只 允许 水 流通 过 而 不 允许 盐 类 等 溶质 通过 的 材料 ) 时 ， 水 将 
通过 半 透 膜 扩 散 到 溶液 中 去 ， 由 于 溶质 分 子 对 水 的 吸 持 作 用 ， 导 致 溶液 比 纯 水 具有 较 低 的 势能 ， 
这 种 势能 差 就 是 溶质 势 ， 也 称 为 渗透 压 势 。 溶 液 的 渗透 压 已 可 表示 为 
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P=ĊÊRT (5.1.11) 
m 





























RP: c 为 单位 体积 溶液 中 含有 的 溶质 质量 (g/cm  )， 也 称 为 溶液 的 浓度 ; m 为 溶质 的 摩尔 质量 
(g/mol)， 数 值 上 等 于 溶质 的 分 子 量 ， 因 此 ，c/m 为 以 摩尔 表示 的 溶液 浓度 (molem); R 为 摩 
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IK 








尔 气 体 常数 ， 或 称 通用 气体 常数 ， 
力学 温度 (K). 
由 此 可 得 ， 含 有 一 定 溶质 的 单位 体积 土壤 水 的 游 质 势 m 为 


渗透 压 以 Pa 为 单位 时 ，R=8.31X109Pa.cm3/(molJO;， 7 为 热 



























































p, =-—RT (5.1.12) 
m 


土壤 中 并 不 存在 半 透 膜 ， 土壤 水 中 溶质 的 存在 并 不 显著 地 影响 土壤 中 水 分 的 流动 ， 因 此 一 般 
可 不 考虑 溶质 势 。 但 在 植物 根系 吸水 时 ， 水 分 被 吸入 根 内 须 通 过 半 透 性 的 根 膜 ， 土 壤 深 液 的 势能 
必须 高 于 根 内 热能， 否则 植物 根系 将 不 能 吸水 ， 甚 至 根茎 内 水 分 还 可 能 被 土壤 吸取 。 为 此 ， 溶 质 
势 在 研究 植物 根系 和 土壤 水 的 相互 作用 中 具有 重要 作用 。 
(5) 温度 势 (pr) 
温度 势 是 由 于 温度 场 的 温差 所 引起 的 。 土 壤 中 任 一 点 土壤 水 分 的 温度 势 由 该 点 的 温度 与 标准 
参考 状态 的 温度 之 差 所 决定 。 通 常 认 为 ， 由 于 温差 存在 对 土壤 水 分 运动 通 量 的 影响 相对 较 小 ， 因 
此 ， 目 前 在 分 析 土 壤 水 分 运动 时 ， 温 度 势 的 作用 常 被 忽略 。 
土壤 中 温度 的 分 布 和 变化 对 土壤 水 分 运动 的 影响 可 能 会 大 大 超过 温度 势 本 身 的 作用 。 如 温度 
对 水 的 物理 化 学 性 质 的 影响 ， 会 进一步 影响 到 基质 势 、 溶 质 势 及 土壤 水 分 参数 的 变化 ， 温度 对 土 
二 水 相 变 的 影响 ， 在 土壤 中 水 、 气 、 热 转化 迁移 研究 中 十 分 重要 。 
上 述 5 种 土壤 水 的 分 势能 中 ， 针 对 液态 水 在 土壤 中 运动 时 ， 溶 质 势 和 温度 势 一 般 可 不 考虑 。 
那么 ， 在 饱和 土壤 中 ， 其 总 水 势 由 压力 势 和 重力 势 组 成 ， 一 般 以 总 水 头 且 表示 ， 可 写 为 (四 ) 
H=h+z (5.1.13) 
: 有 为 静水 压力 水 头 ， 为 地 下 水 面 以 下 深度 ; z 为 相对 于 基准 面 的 位 置 水 头 。 
在 非 饱和 土壤 中 ， 当 不 考虑 气压 势 的 情况 下 ， 总 水 势 由 基质 势 和 重力 势 组 成 ， 即 

































































































































































































































































































































































式 




















P=P +2 (5.1.14) 














式 中 : low 为 基质 势 ， 若 以 压力 水 头 严 表示 ， 则 式 ($.1.14) 可 写成 与 式 ($.1.13) 相 同 的 形式 。 








三 、 土壤 水 分 特征 曲线 























如 上 所 述 ， 土 壤 水 的 基质 势 和 溶质 势 均 为 负 值 ， 使 用 时 多 有 不 便 。 因 此 ， 将 基质 势 和 溶质 势 
的 负数 定义 为 吸力 ， 分 别称 为 基质 吸力 和 浴 质 吸力 。 在 研究 田间 土壤 水 分 运动 时 ， 溶 质 势 一 般 不 
考虑 。 故 一 般 所 说 的 吸力 即 指 土壤 水 的 基质 吸力 ， 用 表示 ，8 =—Ono 

非 饮 和 土壤 水 的 基质 势 〈 或 土壤 水 吸力 ) 是 土壤 含水 率 的 函数 ， 二 者 之 间 的 关系 曲线 称 为 圭 
壤 水 分 特征 曲线 。 该 曲线 反映 了 土壤 水 的 能 量 与 数量 关系 , 是 反映 土壤 水 分 运动 基本 特征 的 曲线 。 

当 土 壤 中 水 分 处 于 饱和 状态 时 ,含水 率 为 饱和 含水 率 Oo 吸力 s 或 基质 势 Qn NE FIER 
施加 微小 的 吸力 , 土壤 中 尚 无 水 排出 , 土壤 含水 率 仍 维持 饱和 值 ， 当 吸力 增加 至 某 一 临界 值 sa 后， 
土壤 最 大 孔隙 中 的 水 分 开始 排出 ， 含 水 率 开始 减 小 。 该 临界 值 称 为 进 气 吸力 或 进 气 值 ， 即 土壤 水 
由 饱和 转 为 非 饱和 时 的 儿 压 值 。 不 同 质 地 的 土壤 ， 其 进 气 值 不 同 ， 一 般 轻 质 土 或 结构 良好 的 土壤 
进 气 值 较 小 ， 重 质 厅 性 土壤 的 进 气 值 较 大 。 

土壤 基质 势 常 以 负 压 h 表示 ， 土 壤 负 压 与 含水 率 有 关 ， 两 者 间 的 数量 关系 称 为 土壤 水 分 特征 
曲线 。 目 前 尚 不 能 根据 土壤 的 基本 性 质 从 理论 上 得 出 土壤 负 压 与 含水 率 的 定量 关系 ， 因 此 ， 土 壤 
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水 分 特征 曲线 只 能 用 试验 的 方法 测定 。 为 了 方便 计算 和 分 析 ， 常 用 实测 得 到 的 结果 拟 合 为 经 验 公 
式 。 目前 采用 较 多 的 是 W.R. Gardner 等 (1970) 和 van Genuchten M. Th. 提出 的 以 下 经 验 关 系 式 。 
Gardner 提出 的 经 验 公 式 





























h=a0” (5.1.15) 
RP: h WRK Cm); 6 为 土壤 含水 率 ， 常 以 体积 百分数 表示 Cmm); a, b 均 为 经 验 常 
数 ， 由 试验 测定 。 
van Genuchten M. Th. 提 出 的 经 验 公式 


0-0 i 
r= 5.1.16 
6-0, f + y) a 


RP: 6, 为 饱和 土壤 含水 率 (cmm); 6, HIRKA FHKE (Ccmem?); m, n, a 均 为 经 验 系 


























数 或 指数 )， 由 试验 测定 ， 其 中 ，m =1- 上 ，0<m<l。 
n 











土壤 水 分 特征 曲线 对 不 同 质地 的 土壤 是 不 同 的 。 图 5.1 是 低 吸力 下 实测 几 种 土壤 的 水 分 特征 
曲线 (只 取 脱 湿 过 程 结果 )。 一 般 情况 下 ,土壤 的 条 粒 含量 越 高 ， 同 一 负 压 条 件 下 土壤 含水 率 就 越 
大 ， 或 同一 含水 率 下 其 负 压 值 越 高 。 这 是 由 于 条 质 土壤 孔径 分 布 较为 均匀 ， 随 着 负 压 的 增 大 ， 含 
水 率 缓慢 减 小 。 砂 性 土壤 中 孔 除 一 般 较 大 ， 达 到 一 定 负 压 时 ， 大 孔 隐 中 的 水 分 首先 迅速 排 空 ， 土 
壤 中 仅 留 存 少量 水 分 ， 当 负 压 再 增加 时 ， 含 水 率 的 变化 就 很 小 了 。 
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9,1 9.2 9.3 


SKRI Cem?/cem? ) 


5.1 不 同 土壤 的 水 分 特征 曲线 〈 低 吸力 脱 湿 过 程 ，y 为 土壤 容重 
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水 分 特征 曲线 还 受 土壤 结构 的 影响 。 同 一 质地 的 土壤 ， 当 土壤 结构 不 同时 《或 土壤 容重 不 同 
时 ),， 水 分 特征 曲线 也 不 同 ， 这 在 低 负 压 范 围 内 尤为 明显 。 与 琉 松 的 土壤 相 比 ， 压 实 的 土壤 降低 了 
土壤 孔 隐 度 ， 压 缩 了 其 中 的 大 孔 除 ， 使 土壤 开始 释 水 历 需 的 吸力 加 大 ， 尤 在 低 负 压 范 围 内 ， 含 水 
率 变化 较 缓慢 。 但 对 于 小 孔隙 ， 在 压 实 和 未 压 实情 况 下 并 没有 显著 变化 ， 所 以 在 高 负 压 时 ， 两 者 
的 土壤 水 分 特征 曲线 是 一 致 的 。 图 5.2 表示 同一 种 土壤 在 不 同 干 容重 条 件 下 的 水 分 特征 曲线 。 
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土壤 水 吸力 SCcmy》 
































含水 率 0 (cm?/em!*) 


图 5.2 ”同一 砂 壤土 不 同 干 容 重 下 的 水 分 特征 曲线 《〈 低 吸力 脱 湿 过 程 ，y 为 土壤 容重 ) 


























温度 对 土壤 水 分 特征 曲线 也 有 影响 ， 温 度 升 高 时 ， 水 的 黏 清 性 和 表面 张力 下 降 ， 基 质 势 相应 
增 大 。 在 低 含水 率 时 ， 这 种 影响 表现 得 更 加 明显 。 

土壤 水 分 特征 曲线 对 于 同样 质地 和 结构 的 土壤 也 非 单 值 曲线 ， 即 使 在 恒温 条 件 下 ， 对 于 吸水 
和 脱水 过 程 ， 负 压 与 含水 率 的 关系 曲线 是 不 同 的 。 这 种 现象 称 为 沾 后 现象 ， 如 图 5.3 所 示 。 
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图 5.3 土壤 水 分 特征 曲线 的 滞后 现象 


























土壤 从 原始 充分 饱和 状态 〈 含 水 率 为 Oo) 开始 脱水 《或 脱 湿 )， 直 到 土壤 含水 率 不 随 吸 力 的 
增加 而 产生 明显 变化 为 止 ， 此 时 的 土壤 含水 率 称 为 残留 含水 率 9.， 在 这 一 过 程 测 得 的 土壤 水 分 特 
征 曲 线 (如 图 5.3 中 IDC 线 ) 称 为 初始 脱 湿 曲 线 。 土 壤 从 2. 开始 重新 吸水 〈 吸 或 湿 )， 直 到 吸力 
ENE, WREKEN 0， 在 这 一 过 程 测 得 的 土壤 水 分 特征 曲线 〈 如 图 5.3 中 MWC 线 ) 称 为 主 
吸湿 曲线 。 需 要 注意 的 是 ， 同 样 吸力 为 零 ， 但 此 时 的 土壤 含水 率 0; 却 小 于 原始 饱和 含水 率 boo X 
是 由 于 在 土壤 重新 充 水 过 程 中 ， 部 分 土壤 孔隙 中 的 空气 未 能 及 时 排出 即 被 水 膜 所 隔绝 ， 阻 断 了 空 
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气 排除 通道 ， 这 就 使 士 壤 充 水 容积 小 于 土壤 实际 孔 除 ， 从 而 使 饱和 含水 率 变 小 。 从 饱和 含水 率 0, 
状态 再 次 脱 湿 ， 可 测 得 主 脱 湿 曲 线 MDC， 曲 线 MDC 及 MWC 以 和 和 0 为 起 点 和 终点 组 成 闭合 
H. REER R) 湿 过 程 中 某 一 时 刻 ( 如 图 5.3 中 点 A 或 点 C) 改变 运动 状态 ， 所 得 到 
















































































新 的 特征 曲线 称 初始 吸湿 〈 或 脱 湿 ) 扫描 线 〈 图 
再 改变 运动 状态 〈 点 B 或 点 D)， 所 得 




















5.3 中 PWSC 2A 


I PDSC 线 ); 在 初始 扫描 过 程 中 















































的 特征 曲线 称 为 第 二 次 脱 湿 《或 吸湿 ) 扫描 线 CSDSC 线 及 
































































































































SWSC 线 ), 继续 转变 时 称 高 次 扫描 线 。 在 实际 应 用 中 , 需 判 断 土壤 水 分 运动 是 属于 脱 湿 还 是 吸湿 ， 
从 而 选择 正确 的 曲线 。 
土壤 水 分 特征 曲线 的 斜率 是 每 单位 基 膜 势 〈 负 压 值 ) 变化 所 引起 土壤 含水 率 的 变化 ， 一 般 称 
为 容 水 度 (或 比 水 容量 )， 用 下 式 表示 : 
es (5.1.17) 
dg, dh 
式 中 : CHAKE: 其 余 符 号 同 前 





























一 H 


第 二 节 ” 非 饱和 水 分 运动 基本 方程 


xy 


非 饱 和 土壤 水 的 达 西 定律 











由 饱和 砂 柱 渗 透 试 验 得 出 的 达 西 定律 也 可 引 人 








伸 至 非 饱 和 水 流 的 是 L. A. Richards (1931)， 并 规 





到 非 饱和 土壤 水 分 运动 中 ， 最 早 将 达 西 定律 延 


定 导 水 率 天 不 





























再 是 常数 ， 是 随 土壤 含水 率 〈 或 














土壤 基质 势 ) 变化 的 函数 ， 即 非 饱 和 土壤 水 的 达 西 定律 为 
q=—K(0):vH 





(5.2.1) 
af 


q =-K(h): VH (5.2.2) 














: VA AKAH: K(9) 和 K(h) 为 导 水 率 ， 分 别 是 土壤 含水 率 9 和 土壤 基质 势 h 的 函数 。 
由 于 天 (站 受 滞后 影响 较 大 ， 式 5.2.2) 仪 适 用 于 单纯 的 吸湿 或 脱 湿 过 程 ， 但 式 (5.2.1) 可 
免 河 后 作用 的 影响 。 

与 饱和 水 流 不 同 ， 非 饱和 土壤 水 的 基质 势 为 负 值 ， 土 水 势 在 不 考虑 溶质 势 、 温 度 势 及 气压 势 
时 ， 只 包括 重力 势 和 基质 势 。 因 此 ， 总 水 头 常 以 压力 水 头 和 位 置 水 头 之 和 来 表示 。 
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非 饱 和 土壤 的 水 力 传导 度 


—s 











非 饱 和 土壤 水 力 传导 度 K (又 称 导 水 率 ) 是 反映 土壤 水 分 在 压力 水 头 差 作用 下 流动 的 性 能 ， 
可 定义 为 在 单位 水 头 差 作用 下 ,单位 断面 面积 上 通过 的 流量 ， 量 纲 为 [LT]。 它 是 土壤 含水 率 或 土 
壤 负 压 的 函数 。 

饱和 土壤 的 孔隙 都 被 水 充满 ， 导 水 率 达 到 最 大 值 ， 晶 为 常数 。 而 非 饱 和 土壤 中 ， 因 土壤 孔 际 
中 部 分 充气 ， 导 水 的 孔隙 相应 减少 水力 传导 度 低 于 饱和 土壤 水 情况 ， 且 为 负 压 或 含水 率 的 函数 ， 
WA KOR K()， 并 随 含水 率 的 降低 而 减 小 。 土 壤 水 的 排水 首先 从 大 孔隙 中 开始 ， 随 着 吸力 的 增 
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I, KFL E AY 7K BOY 


起 导 水 率 的 急剧 降低 。 当 











饱和 导 水 率 的 1/100000。 
水 力 传导 度 玉 值 的 大 小 与 土壤 质地 有 关 。 当 负 压 较 低 或 土壤 含水 率 较 高 时 ， 砂 性 土壤 的 水 力 


传导 度 比 和 共性 了 











排出， 水 流 仅 能 在 小 孔隙 中 流动 。 因 此 ， 土 壤 从 饱和 过 渡 到 非 饱 和 将 引 
吸力 由 零 增 至 1X 10° Pa 时 ， 导 水 率 可 能 降低 几 个 数量 级 ， 有 时 会 降低 至 









































上 坏 的 要 大 ， 但 是 当 吸力 很 高 时 ， 由 于 砂 性 土壤 大 部 分 孔 隐 中 的 水 被 排 空 ， 成 为 不 








导 水 的 孔 际 ， 此 时 砂 性 土壤 的 水 力 传导 度 反而 会 比 颖 性 土壤 的 要 低 。 非 饱和 土壤 的 导 水 率 还 与 圭 
壤 结 构 有 关 。 当 土壤 压 密 后 ， 大 孔 阶 减 少 而 小 孔 阶 增加 ， 此 时 对 同样 的 含水 率 ， 导 水 率 将 随 土壤 
干 容重 的 增 大 而 减 小 。 


非 饱 和 土壤 的 水 力 传 导 度 与 





一 般 有 以 下 儿 种 形式 : 














式 














式 
数 ， 


消 后 现象 ， 即 在 同一 负 压 下 ， 脱 温 


1) 了 


2) 了 














f 



































TROUT h REKE 的 关系 通常 由 试验 资料 拟 合成 经 验 公 式 ， 


EERIK JAR TES HJE h 的 关系 式 : 





K(h)= K, e" (5.2.3) 
K(h)=aļh|” (5.2.4) 
K(h)= 二 (5.2.5) 








K, 为 饱和 土壤 水 导 水 率 ， 或 称 渗透 系数 ，a，2 为 经 验 常 数 ，c，n 为 经 验 指数 。 





Pe 


也 符 





上 培 水 力 传导 度 与 含水 率 0 的 关系 式 : 





K(0)=K, ee (5.2.6) 
K(@)= ae | (5.2.7) 





2 
0.5 1/m |” 
K(0)=K, SN (5.2.8) 
NG 0, -8, 


: & 为 饱和 含水 率 ;，6 .为 土壤 残余 含水 率 ， 通 常 采用 最 大 分 子 持 水 率 ; c m, n 均 为 经 验 指 


号 意义 同 前 。 






































由 于 土壤 负 压 与 含水 率 的 关系 














线 存在 滞后 现象 ， 所 以 ， 土 壤 水 力 传导 度 随 负 压 的 变化 也 有 















































过 程 中 的 土壤 水 力 传导 度 高 于 吸湿 过 程 中 的 水 力 传导 度 。 但 土 




















壤 水 力 传导 度 与 含水 率 的 关系 受 滞后 作用 的 影响 较 小 。 
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三 、 非 饱 和 带 土 壤 水 运动 的 基本 方程 





(一 ) 直角 坐标 系 中 的 基本 方程 


非 饱 和 土壤 水 分 运动 一 般 遵 循 达 西 定律 ， 并 符合 质量 守恒 的 连续 性 原理 。 因 此 ， 土 壤 水 分 运 
动 基本 方程 可 通过 达 西 定律 和 连续 性 方程 来 推导 。 

在 直角 坐标 系 中 ， 取 土壤 水 分 流动 空间 内 任 一 点 (x, y, z)， 并 以 该 点 为 中 心 取 无 限 小 的 微分 
单元 体 〈 平 行 六 面体 )。 单 元 体 的 边 长 分 别 为 Ax、Ay、Az， 并 和 相应 的 坐标 轴 平 行 ， 如 图 5.4。 六 
面体 的 体积 为 AxAyAz， 由 于 六 面体 很 小 ， 可 近似 认为 各 个 面 上 每 一 点 流速 是 相等 的 ， 设 其 流速 为 
Vex Vs Ver E t~ tAt 时段 内 ,流入 单元 体 的 质量 为 : 
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图 5.4 直角 坐标 系 中 的 单元 体 
































m, = pv, AyAzAt + pv,AxAzAt + pv,AxAyAt (5.2.9) 





流出 单元 体 的 质量 为 





Ov 


z as |dxdya (5.2.10) 
Oz 





ð 
m, = ol. Beas oar pl v, t ay raat of $ 
x y 











AP: p 为 水 的 密度 ; Ar Ay. Az 分 别 表示 单元 体 在 三 个 坐标 轴 方 向 的 长 度 ; 


6 Ov 6 = Sis : 
EAn, Se Ay, TEA 分 别 表示 水 流 经 单元 体 后 ， 其 流速 在 x、y、z 方向 的 变化 值 。 
x yy z 









































可 得 到 流入 流出 单元 体 流 体质 量 的 增加 值 为 











Ov, Ov, 
Ox oy 





Am=m, —m,, = of + 二 Jasayaca (5.2.11) 
z 

















若 用 土壤 含水 率 表 示 ， 设 单元 体内 土壤 含水 率 为 0， 则 在 At 时 间 内 单元 体质 量 的 变化 又 可 表 
NAY 
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Am = = (5.2.12) 























恨 据 质 量 守 恒 原 理 ， 式 (5.2.11) 和 (5.2.12) 应 相等 ,上 














00 ôv, Ov, ð, 
z ORAE (5.2.13) 
Ot Ox Oy 0 
由 达 西 定律 
OH OH OH 
=-K(0 ,v, =-K(@ , v =-K(@)— 5.2.14 
Vy ( ee V, ( ey Vz ( io ( ) 
式 (5.2.13) 可 表示 为 
2-2) koZ] 2 K(0)2Z o «(Z| (5.2.15) 
Ot Ox Ox | Oy Oy | Oz| z 


























式 中 : 已 为 总 士 水 势 ， 是 基质 势 凡 和 重力 势 ? 之 和 ， 即 HEh+z。 其 余 符 号 同 前 。 
式 (5.2.14) 为 非 饱和 土壤 水 运动 基本 方程 。 
在 饱和 十 壤 中 , 含水 量 和 基质 势 均 为 常量 水 力 传导 度 也 为 常量 , 常 称 渗透 系数 , 则 方程 (5.2.14) 
可 写 为 


























CH OH H 
+ + = 
ôx? Oy Gz? 
式 (5.2.15) 为 饱和 土壤 水 运动 的 拉 普 拉 斯 方程 。 
时 外 实际 的 土壤 水 流 往往 是 各 式 各 样 的 ， 为 运用 基本 方程 分 析 各 种 实际 问题 的 方便 ， 可 将 基 
本 方程 改写 成 各 种 表达 形式 。 以 下 给 出 基本 方程 的 几 种 不 同 表达 形式 。 








(5.2.15) 






































(1) EKO 为 变量 的 基本 方程 

















由 于 基质 势 h 是 含水 率 9 的 函数 ， 而 9 又 是 空间 坐标 x、y、z 的 函数 ， 故 hh 是 x、y、z 的 复 


g ah oh 80. Oh hO. Oh h3 
sme. ASRS, g -MC 0 _ an. onr 
m Ra Oa y Gy E OG oF 











， 将 其 代入 (5.2.14) 











式 ， 并 令 土 壤 水 的 扩散 度 DOA 





D(0)=K(0)— (5.2.16) 


可 得 到 以 含水 率 9 为 变量 的 土壤 水 分 运动 的 基本 方程 














(5.2.17) 





| ] OK (0 
LARA E a +2 |v) |s (9) 
Ot OxL Ox | oy Oy | Oz Oz Oz 
ERF, 2 轴 取 向 上 为 正 ; Fz FAEN, Ame 4 项 前 应 为 负 号 。 该 方程 还 可 表示 为 
00 


oK (0) 
—=V.| D(a)Ve|+—— 2.18 
a | D( 6 |+ F (5.2.18) 
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60 dK (0) 00 
—=V.-| D(@)Ve |+—- — 5.2.19 
Ot | 的 | dd 0z ( ) 
对 于 垂 向 一 维 土壤 水 分 运动 ， 方 程 简化 为 
OK (0 
2-2 p(a) 2+ (9) (5.2.20) 
Ot Oo Oz Oz 
一 维 水 平 运动 的 情况 下 ， 重 力 项 等 于 0， 方程 成 为 
00 0 00 
— =—| D(@)— 5.2.21 
Ot 中 o2] i ) 














上 述 方程 具有 扩散 方程 的 形式 ， 故 将 D(9) 称 为 扩散 度 。 需要 注意 的 是 ,土壤 水 分 运动 本 质 上 
































不 是 扩散 运动, 全 水 率 梯度 也 不 是 水 分 运动 的 驱动 力 ,只 是 rac emt Tome 而 已 
5 X 


(2) AAAA h 为 变量 的 基本 方程 
60 600h Oh 
民 据 复合 函数 的 求 导 原 则 ， 上 述 方程 的 左 端 为 ， 一 = 一 一 =C( 有 一 ， 其 ! 
据 复 合 函 数 的 求 导 原 则 ， 上 述 方程 的 左 端 为 eae (WS 
a0 

C(h) =— 5.2.22 

Ws (raea) 
称 为 容 水 度 〈 或 称 比 水 容量 )， 表 示 单 位 基质 势 变化 时 的 含水 率 变化 量 。 


有 了 容 水 度 的 定义 ， 可 将 方程 (5.2.14) 改 写成 以 基质 势 h 为 因 变 量 的 基本 方程 
















































































(t= int] Kays ik] (5.2.23) 
Ot Ox Ox | Oy Oy | oz Oz Oz 
或 记 为 
ah OK (h) 
C(h)—=V-[K(h)Vh 5.2.24 
(i) Hav [xmv] 228 


对 于 一 维 垂 向 流动 ， 方 程 可 简化 为 
OK (h 
cZ- ZA ) 
Ot 0z Oz Oz 
由 于 土壤 水 分 的 清 后 作用 ， 基 质 势 和 含水 率 不 是 单 值 函 数 ， 土 壤 吸 湿 过 程 和 脱 湿 过 程 不 同 。 
因此 ， 上 述 基本 方程 只 能 用 于 单一 的 脱 湿 或 吸湿 过 程 。 





(5.2.25) 
















































































(3) 以 位 置 坐标 Z (或 X) 为 因 变 量 的 基本 方程 
在 一 些 较为 简单 的 情况 下 ， 将 位 置 坐标 作为 未 知 函 数 会 更 为 方便 。 此 时 ， 含 水 率 9 DAB pe 
的 形式 表示 。 如 以 为 未 知 变 量 ， 则 z 为 G6、t 的 函数 。 











已 知 O= 0C, Ù Zao, 可 解 出 z=z(&0， 即 
Z. 


~z[0(z,0, 1]=0 





分 别 对 z 和 + 求 导 : 
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00 Oz o0 ot Ot 

Oz 

00 1 00 ae 

Wl BA ee Za OD 
则 有 z 及 a Oz 
00 OO 





将 以 上 形式 代入 方程 (5.2.20)， 得 





6z60 0|D(0)/ |00 , OK(O) 00 


ôt êz 00 Ole 00 pz 


az 0 |D(0)/ | 0K(8) 
E 2 2 
i ôt ae a |" 96 


00 
































同样 可 得 


co 
总 
. 





(4) 以 参数 为 因 变 量 的 基本 方程 


定义 参数 u: 











NUTR, OWA A, U =f” D(0)d0 Witte. 





式 
可 见 ，w 是 含水 率 0 的 函数 ， 对 (5.2.28) 式 求 导 ， 可 得 
du _ (9) 
dé U 
对 于 垂 向 一 维 土壤 水 分 运动 的 方程 (3.2.20)， 考 虑 参数 zx Ja, A 
OK (O 
a 2) oot] (8) 00 ôu 
Ou ôt Oz Ou Oz 00 Ou 0z 
将 式 (5.2.29) 代 入 式 (5.2.20”)， 有 

















血 用 于 一 维 水 平流 动 、 以 x (8, 办 为 未 知 函数 的 基本 方程 








D(0) ôt pz 


U Ou 6 U ôu ,OK (8) U ôu 
00 D(A) az 


(9) D(@) az 














2 
ot Oz 00 0z 
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(5.2.26) 


(5.2.27) 


(5.2.28) 


(5.2.29) 


(5.2.20' ) 


(5.2.30) 





得 出 以 参数 4 为 


























变量 的 垂 向 一 维 土壤 水 分 运动 基本 方程 。 同 理 








式 ($.2.30) 即 为 以 参数 u 为 因 
变量 的 水 平一 维 土壤 水 分 运动 方程 为 : 














yy 





Ou Oru 

— = D(@)—— 5.2.31 

Ot ( Va ( ) 
当 已 知 D(9)， 可 计算 得 到 参数 MO， 求解 方程 (5.2.30)， 
求解 结果 0(z, 六 。 水 平一 维 土壤 水 分 运动 的 情况 也 类 似 。 





解 得 u(z, 六 ， 然 后 由 MO 关系 换算 成 








(5) 以 参数 v 为 因 变 量 的 基本 方程 
引入 以 下 形式 的 参数 v: 


h 
天 (zjdz 
ae (") a = K(r)dr (5.2.32) 
| K(r)dr Ve" 


v 是 基质 势 h 的 函数 ，h 为 相应 于 进 气 值 的 基质 势 ，= | K (r)dr 为 常数 。 



































































































































式 
对 式 (5.2.32) 求 导 ， 有 
dv 1 
= =—K(h 
dh V 中 
由 于 v 是 基质 势 h 的 函数 ， 对 于 一 维 重 直 流动 基本 方程 式 (5.2.25)， 当 考虑 参数 v 时， 可 做 以 
下 变化 : 
200% 2) ey hh), AHH 
oh Ov ôt Cz Ov Oz Oh Ova 
00 V õæ_ ô (n) V Ov OK (h) V Ov 
Oh K(h) ôt & K (h) Oz Oh K(h)ôz 
06 vV Ov _ d’v | OK (h) V Ov 
Oh K(h)ét 602 Oh CK (h) & 
人 
= K(h) 0h K(h) D(h) K(h) oh ’ 
可 得 到 以 v* 为 因 变量 的 一 维 垂 直 非 饱和 土壤 水 流 的 基本 方程 : 


Ov Oy Ov 
Y(v)— = +X(v)— 5.2.33 

= eee 
#(5.2.33), ME v(z, 0), FEE NRE 


若 已 知 K(h)、D(h)， 可 计算 得 到 YO). Xv), SARITA 























到 最 后 的 求解 结果 hE, D)。 
以 上 不 同类 型 的 方程 中 ， 各 具 其 特点 和 适用 条 件 ， 以 基质 势 六 和 以 含水 率 0 为 因 变 量 的 方程 
是 两 种 经 常 采用 的 形式 ， 应 选用 哪 一 种 合适 ， 取 决 于 求解 问题 的 边界 条 件 和 初始 条 件 。 以 含水 率 
O 为 因 变 量 的 方程 常用 于 求解 均 质 士 层 或 全 章 面 为 非 伯 和 流动 问题 ， 该 方程 形式 对 于 层 状 土壤 或 
求解 伯 和 一 非 亿 和 流动 问题 不 适用 ， 以 基质 水 头 户 为 因 变 量 的 方程 是 应 用 较 多 的 一 种 形式 ， 可 适 
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于 饱和 一 非 饱和 水 流 的 求解 及 层 状 土壤 的 水 分 运动 分 析 计 算 ， 但 由 于 非 饱 和 土壤 水 的 导 水 率 
K(h) 及 容 水 度 C(h) 受 潍 后 影响 较 大 ， 计 算 中 要 注意 合理 选取 参数 ， 若 选取 不 当 会 造成 较 大 误差 ; 
以 位 置 坐标 为 因 变 量 的 方程 主要 用 于 较 简 单 情况 下 土壤 水 分 运动 问题 的 解析 或 半 解 析 求 解 ; DE v 
u 为 因 变 量 的 基本 方程 实际 上 分 别 相 当 于 以 基质 水 头 h 和 含水 率 9 为 因 变 量 的 基本 方程 ， 在 某 些 
情况 下 ， 由 于 经 过 代 换 后 方程 变 得 较为 简单 ， 更 易于 求解 。 











































































































Il! 










































































(二 ) 柱 坐 标 系 中 的 基本 方程 


在 求解 某 些 土壤 水 分 运动 问题 时 ， 采 用 柱 坐 标 系 会 更 为 方便 。 

在 柱 坐 标 系 中 ， 基 本 方程 的 推导 同样 采用 达 西 定律 与 连续 性 方程 相 结合 的 方法 。 

建立 以 z 轴 为 柱 轴 的 柱 坐 标 系 ， 并 取 z 向 上 为 正 ， 如 图 5.5 所 示 。 柱 坐标 系 中 任 一 点 均 由 三 
个 坐标 描述 ， 即 垂直 坐标 >， 柱 半径 x 和 和 角 坐 标 m 。 以 柱 坐 标 系 中 任 一 点 为 中 心 取 一 单元 体 ， 各 
坐标 增 量 分 别 为 Az、Ar MAg. 













































































































































































图 5.5 柱 坐 标 系 及 其 中 的 单元 体 〈 以 z 为 轴 ) 








q 





在 此 坐标 系 中 ， 达 西 定 律 可 表示 为 : 











oH 
=—K(0)—— 
q, ( ) 
1 OH 
=——K(@)— 2.34 

OH 

=-—K (0)— 
4: ( Pe 








AP: qo do 、4: 分 别 表 示 沿 三 个 坐标 方向 的 土壤 水 分 通 量 ;已 为 总 水 势 。 
在 假设 介质 骨架 和 水 均 不 可 压缩 的 情况 下 ， 可 推导 出 在 At 时 间 内 沿 上 述 三 个 坐标 方向 流入 和 
流出 单元 体 的 水 量 差 的 总 和 为 









































0 
A gad a qo ĉa: ArAgAzAt (5.2.35) 
Or Op 60z 




















hwana r+ Arap Ae, KRANER DER, ArArAgaz, #ÆAt 时 间 内 单 
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元 体内 水 分 的 增 量 为 





< rArAgAzAt (5.2.36) 






































恨 据 水 体 的 质量 守恒 原理 ， 式 (5.2.35) 与 式 (5.2.36) 应 相等 ， 即 


O 
2.1 + (5.2.37) 

















Bf (r pr rop @ 














Zh (5.2.37) 为 柱 坐 标 系 中 土壤 水 分 运动 的 连续 性 方程 。 将 式 (5.2.34) 表 达 的 达 西 定律 代入 连 
续 性 方程 ， 即 得 到 柱 坐 标 系 中 土壤 水 分 运动 的 基本 方程 : 


00_K(0)on | Boa 1 OA x] (5.2.38) 












































ôt r Or Or rop pp 








代入 总 水 势 H=h+z, FRUE D(9) 等 ， 并 简化 后 得 基本 方程 为 : 


ea 0 2) +52 OA oe) Z [20 (5.2.39) 


Ot ror Vy r’ 0p ĉo Oz Oz 














对 于 平面 轴 对 称 问题 ， 上 式 成 为 


00_10 rD(0) =| (5.2.40) 
r 
































同 理 ， 可 推 得 以 xz《〈 或 ?) 轴 为 柱 轴 的 柱 坐 标 系 的 基本 方程 


22121 (号 ijo] 

Of ror or | r 09 0p 

KO sine KO, | oo 
r 


r Op Ox Ox 
于 球 坐 标 系 中 的 基本 方程 应 用 较 少 ， 推 导 方法 同上 。 





























(5.2.41) 





十 COS o 


| 





关 





四 、 非 饱 和 土壤 中 水 、 汽 、 热 耦合 运 移 方程 











以 上 模型 都 是 在 等 温 条 件 下 建立 起 来 的 。 然 而 在 自然 条 件 下 ， 土 壤 水 分 的 转化 和 运 移 并 非 在 
等 温 条 件 下 进行 ， 土 壤 中 含水 率 的 非 均 匀 分 布 和 时 空 变化 会 引起 土壤 中 各 点 的 热 特性 参数 〈 比 热 
容 和 热 导 率 等 ) 各 不 不 同 ， 并 随时 间 变 化 。 土 壤 中 的 热流 及 温度 的 分 布 和 变化 也 会 对 土壤 水 的 运 
移 和 转化 产生 影响 。 此 外 ， 由 温度 差 形成 的 温度 势 梯度 本 身 也 可 导致 水 分 的 流动 。 为 此 ， 当 对 十 
坏 水 的 研究 涉及 农田 蒸发 蒸腾 的 能 量 转换 、 地 表 履 盖 物 的 温度 效应 、 农 田 土壤 冻 融 作用 等 方面 时 ， 
必须 考虑 水 、 汽 、 热 耦合 运 移 模 型 。 

以 Philip 和 de Vries (de Vries, 1958; de Vries and Philip, 1957) 为 代表 的 学 者 应 用 微观 力 
学 机 制 建 立 了 多 孔 介 质 中 水 、 汽 、 热 耦合 运 移 模 型 ， 该 模型 包括 水 分 运 移 方程 和 热 运 移 方程 ， 利 
用 两 个 方程 耦合 求解 ， 得 到 水 分 运动 的 解 。 本 节 简 要 给 出 其 模型 。 
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(一 ) 水 分 运 移 方程 


土壤 中 水 分 的 总 通 量 gm 可 表示 为 
In =q +4, =-P,KV(h + z)- DVp, (5.2.42) 














m 








AP: gn q, 分别 为 液态 水 及 水 汽 的 通 上 








Pr Py 分 别 为 水 、 汽 的 密度 ; K 为 导 水 率 ; DAKA 





fd 








扩散 系数 ; h 为 土壤 水 基质 势 ，z 为 垂 向 坐标 。 
落 虚 吸湿 热 对 于 压力 场 的 作用 ， 在 式 (5.2.42) 中 增加 温度 梯度 对 水 分 通 量 的 影响 ， 得 到 : 
Im =U +q, =-p,KV (h+ z)- DY p, - p,Dn VT (5.2.43) 










































































AP: 7 为 温度 Dz 为 温度 梯度 作用 下 吸附 水 流 的 运 移 系 数 。 单 位 体积 土壤 中 的 总 水 量 为 : 

















20+ Pp,0,， 其 中 6、Q, 分 别 为 土壤 体积 含水 率 及 售 气 率 ，0+0,=n，n 为 孔隙 率 。 根 据 质量 守恒 









































原理 ， 有 : 
CS(p0+p,0,)=-v:4q 
ôt PoR m 
将 式 ($.2.43) 代 入 上 式 后 ， 经 整理 ， 得 到 水 分 运动 方程 
S, a +5 „Z =v. [(K + D,, )Vh+(D, + Dr, WT ]+—— ok (5.2.44) 
Pı )Oh\, Pı Oh |r 











s=: a „8a Pr 
pı JOT 


n Pi OT |, 
式 中 : Diy 为 基质 势 梯度 作用 下 水 汽 的 给 水 系数 ，Dmr 为 温度 梯度 作用 下 水 汽 的 给 水 系数 。 




































































(二 ) 热 运 移 方程 


多 孔 介 质 中 任 一 点 处 的 热 通 量 为 
=-AVT - p,LD,,Vh+C(T-T)q, (5.2.45) 
































RP: 》 为 土壤 的 热传导 系数 [Jcm C's]; L AKERRA Ag: Ci 表示 水 的 比 热 [Jem °C ]; 
To 为 参照 系 的 温度 。 土 壤 的 热传导 系数 可 以 表示 为 : 








4=》 Kk04/) KO, (5.2.46) 








AP: 二 1]，2，3，4，5 分 别 表示 水 、 汽 、 石 英 、 有 机 质 和 其 他 物质 组 分 ; 右 为 各 组 分 中 国体 颗粒 
的 温度 梯度 与 水 体温 度 梯度 之 比 ; 1、2; 为 各 组 分 热传导 系数 和 组 分 体积 份 数 。 各 参数 的 计算 方法 
可 参见 Milly (1982, 1984). 

在 单位 体积 多 孔 介 质 中 的 总 热量 为 ; 
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Q=C(T-T,)+L,p,0, -p| wao (5.2.47) 

















h 5 Y ` pr E 总 me El 十 一 
RP: C=F CO, 为 含水 、 汽 介质 中 的 热 容量 (callem?，C ,为 各 组 分 体积 热 容量 ;Z0 表 示 在 参 

















考 温 度 To FIZER ACA, Æ To=20C 时 Lo=585cal/g); W ATIRE: ERRA L 和 微分 吸 
湿热 不 可 以 表示 为 (de Vries, 1958; de Vries and Philip, 1957; Milly, 1982, 1984): 










































































L=L,+(C,-C,\(T-T) (5.2.48) 
z oh 
W =-j 'e(h-T — (5.2.49) 
j g( or 
AP: C, 为 常温 下 水 蒸汽 比 热 ; CAKIA; (AAS: g 重力 加 速度 。 
热量 连续 性 方程 可 以 表示 为 
00 
ae ON, (5.2.50) 
ar dn 
将 式 (5.2.45) 和 式 (5.2.47) RAR (5.2.50) 得 到 土壤 中 热量 守恒 方程 : 
C, a +C, Z = V(AaVT)+V(p,LDyVh)-V(C, (T-T )qp) (5.2.51) 
式 中 : 
C,=C+H e ppp aa 
ôT |, eT |, 
C, =A, op. + ds 
ôT |; ôT |; 








H, =(7T -7)C,0, + Lð, 
H, =(T-T)\(C,p, —-C,p,)- Lp, -PW 














IN (5.2.44) 和 式 (5.2.51) 及 其 相应 的 定 解 条 件 组 成 了 水 、 汽 、 热 耦合 运动 的 定 解 问题 。 对 
于 一 维 问题 ， 以 上 两 方程 可 以 简化 为 : 
| af T OK 
cat A a (5.2.52) 


oh ôT ð 
S +5 = K+D 
: Tat 6 [ 6z| æ] & 


Ot t z 
































oh 
) Oz 











oh oT df ,er ð oh ð 
Ç +C = A + LD C (T-T (5.2.53) 
“oy r of | cle We re È Dan) 


由 于 方程 中 系数 也 为 h 和 7 的 函数 ， 方 程 具有 高 度 的 非 线 性 ， 可 利用 迭代 法 求解 ( 杨 金 忠 和 
BIL, 1989). 









































第 三 节 “入 渗 条 件 下 的 非 饱和 土壤 水 分 运动 


水 分 入 渗 是 指 水 分 通过 不 同方 式 进 入 土壤 的 过 程 ， 是 自然 界 水 循环 中 的 重要 一 环 。 研 究 土壤 
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水 分 入 渗 过 程 是 水 资源 评价 、 农 田 水 分 状况 调控 以 及 土壤 、 水 环境 保护 等 研究 工作 的 基础 。 





一 、 水 向 土壤 的 入 渗 过 程 

















降雨 和 潍 溉 水 是 引起 土壤 入 渗 的 主要 来 源 ， 入 渗 强 度 的 大 小 取决 于 供水 的 特性 降雨 或 灌水 








的 方式 和 强度 ) 和 土壤 的 渗水 性 能 ， 以 及 二 者 的 关系 。 如 果 土 壤 渗 水 性 能 大 于 外 界 供 水 强度 ， 入 
渗 强 度 主要 决定 于 外 界 供水 强度 ， 在 入 渗 过 程 中 表土 含水 率 随 入 渗 而 逐渐 增 大 ， 直 人 至 达到 某 一 稳 












































地 表 积 水 或 径流 。 这 两 种 情况 在 入 渗 过 程 中 是 可 以 转化 的 。 


























定 值 。 如 果 供 水 强度 超过 了 土壤 渗水 能 力 ， 入 渗 强 度 最 大 不 能 超过 土壤 的 入 渗 能 力 ， 此 时 会 形成 


土壤 的 入 渗 能 力也 是 变化 的 。 初 始 含 水 率 和 土壤 吸力 不 同 的 土壤 ， 其 入 渗 能 力 不 同 ， 土 壤 越 








干燥 ， 入 渗 能 力 越 强 ， 在 入 渗 初 期 ， 土 壤 比 较 干 燥 ， 入 渗 能 力 强 ， 随 着 入 渗 的 进行 ， 土 壤 水 的 入 








渗 速 率 逐 渐 减 小 ， 最 后 接近 于 一 常量 ， 达 到 稳定 入 渗 阶 段 。 




















在 初始 表土 干燥 的 情况 下 ， 水 势 梯度 较 陡 ， 入 渗 速 率 较 大 ， 但 随 着 入 渗水 进入 土 中 ， 土 壤 基 
质 势 下 降 ， 入 渗 速 率 趋 于 减 小 。 对 于 垂直 入 渗 的 条 件 ， 如 果 供 水 强度 较 大 ， 使 土壤 谢 面 上 达到 饱 
和 ， 当 入 渗 强 度 等 于 土壤 饱和 水 力 传导 度 时 ， 就 达到 稳定 入 渗 阶 段 。 帮 供水 强度 小 于 饱和 土壤 水 
力 传 导 度 时 ， 达 到 稳定 入 渗 阶 段 的 入 渗 强 度 将 等 于 该 湿度 条 件 下 的 非 饱 和 土壤 传导 度 。 




































































入 渗 过 程 中 ， 土 壤 训 面 上 水 分 分 布 与 土 表 入 渗 条 件 有 关 。 以 垂直 入 渗 情 况 为 例 。 若 表土 初始 
为 干 土 状态 (初始 含水 率 均 匀 分 布 ， 为 8) 开始 积 水 ， 土 壤 含 水 率 0(2, 力 的 分 布 随时 间 的 变化 有 以 






































下 特点 (图 5.6): 
O 在 水 施加 于 土壤 表面 后 的 很 短 时 间 内 ， 表 土 含 水 率 9(0, LTE | 
值 册 《但 小 于 饱和 含水 率 &)， 表 层 以 下 土壤 仍 保持 初 始 含水 率 。 此 时 ， 


00 
一 | 一 oo 。 
Z 






























































BURK, A: 当 t=0, 


























D 继续 入 渗 ， 湿 润 锋 不 断 下 移 ， 含 水 率 梯 度 减 小 ， 曲 线 逐 渐 平 缓 。 


© 当 入 渗 时 间 足 够 大 时 ， 2-0. 即 接近 地 表 处 ， 含 水 率 不 变 
Z 





e%cm? /em?) 
6, 


zım} 








图 5.6 ABR FAMAK A 





PEORIA 
表土 处 Cz =0) 含水 率 梯 


o 




















EN KD — BOA AGE i 和 累积 入 渗 量 1 来 表示 。 入 渗 率 是 
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单位 时 间 内 通过 地 表单 位 面 





积 入 渗 到 土壤 中 的 水 量 [L/T]， 












































任 一 时 刻 t 的 入 渗 率 ;的 与 此 时 地 表 处 的 土壤 水 分 运 





动 通 量 g(0,0) 448 






































































































































等 ， 即 
00 
i@)}=a(0.)=| -D(e) 2+ KO) 653.1) 
Oz z=0 
这 里 z 坐标 取向 下 为 正 。 
累积 入 渗 量 (或 称 入 渗 量 ) 是 入 渗 开 始 后 一 定时 间 内 ， 通 过 地 表单 位 面积 入 渗 到 土壤 中 的 总 
水 量 [L]， 为 
I(t)= n [o(z,t)- 6(z,0)]d z (5.3.2) 
式 中 : 工 为 土 层 厚 度 [L]，&z,0) 为 初始 含水 率 分 布 。 
EA, ABX (JABE TD 之 间 有 如 下 关系 : 
I(t)= fiear (5.3.3) 
di(t) 
= 5.3.4 
(ES (5.3.4) 
二 、 土壤 水 入 渗 线 性 化 方程 的 近似 解 
对 于 一 维 垂直 入 渗 情 况 ， 初 始 剖 面 含水 率 8 均匀 分 布 ， 地 表 有 eek 表层 含水 率 等 于 饱 
和 含水 率 &， 地 下 水 埋 深 较 大 ， 计 算 时 段 内 入 渗水 不 会 到 达 下 边界 。 该 条 件 下 的 土壤 水 分 运动 定 
解 问题 为 
60 _ ô poa ak (6) 
ôt oz Oz Oz 
O(z,0)=0 (5.3.5) 
(0, t)=6 z=0, t>0 
O(z, t)=0 Z—>o, t>0 
可 见 ， 上 述 定 解 问题 中 的 支配 方程 为 非 线 性 方程 ， 求 解 比较 困难 ， 为 简化 计算 ， 近似 用 平均 
扩散 度 万 代 答 D(O，j v= KOIKE) eg KO) ， 则 LINSENE ERTA 
2 
SD 08 (5.3.6) 
Ot Oz Oz 
式 (5.3.6) 为 常 系数 线性 方程 ， 用 拉 普 拉 斯 变换 求 得 含水 率 0 的 解 为 
(0,-0,) E9 Ne E9 
Az, t)= 0, +=] erfd ——— | +e? erfc ——— (5.3.7) 
CA ala TT Bi 


式 中 ，erfe( ) 为 补 余 误 差 函 数 ， 可 查 表 得 到 。 





D 可 用 下 式 计算 : 
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D- fp 4 do 


=. 入 渗 问 题 的 Green-Ampt 模型 



































(5.3.8) 


Green-Ampt 于 1911 年 提出 了 基于 毛管 理论 的 入 渗 模 型 ， 即 Green-Ampt 模型 。 所 研究 的 是 在 














初始 干燥 的 土壤 具有 薄 层 积 水 时 的 入 渗 问 题 。 假 定 在 入 渗 过 程 中 存在 明显 的 水 平 湿润 锋面 ， 将 湿 
























































润 区 和 未 湿润 区 截然 分 开 ， 湿 润 区 的 土壤 含水 率 为 均一 的 饱和 含水 率 Q， 锋 前 的 未 饱和 区 土壤 合 
水 率 即 为 均一 的 初始 含水 率 9， 入 渗 过 程 中 ， 湿 润 锋 的 推移 如 同 活塞 推进 ， 故 又 称 活塞 模型 。 
设 地 表 积 水 层 厚度 始终 保持 为 H, 湿润 锋 的 位 置 为 z， 随 入 渗 时 间 增 加 ，z/ 不 断 下 移 ， 锋 面 





















































































































































上 各 点 的 土壤 水 吸力 均 为 Se NE-E. HERRANEK i、 入 渗 量 了 及 湿润 锋面 位 置 了 与 时 


E 上 的 关系 。 


























以 地 表 作 为 原点 , 取 = 坐 标 轴 向 下 为 正 。 则 地 表 处 的 总 水 势 为 H, 湿润 锋面 处 的 总 水 势 为 -( Sp 

















+ zy )。 由 达 西 定律 可 求 出 水 分 自 地 表 进 入 土壤 的 通 量 ， 即 地 表 处 的 入 渗 率 i 
































































































































+$,+H 
i= K j rra (5.3.9) 
2 
式 (5.3.9) 表 示 在 单位 时 间 内 ， 通 过 单位 面积 渗入 土 体 的 水 量 。 根 据 水 量 平衡 原理 ， 应 等 于 土 
dz, vel 
体内 增加 的 水 量 : Ag = 一 A9 = 一 (9, -0,)， 即 
d S,+H 
Zia K(0,) 27r+Sr+ (5.3.10) 
dt 0-0 z, 
对 上 式 积 分 ， 并 利用 += 0 时 z=0， 得 到 
一 O +$,+H 
SC T | (5.3.11) 
K(6,) : z,+H 
民 据 模型 假定 ， 可 得 出 累积 入 渗 量 OSE z (OI KA 
I =(6, -6,)z, (5.3.12) 
在 入 渗 初 期 ， 即 很 小 时 ， 有 zp<<Syt+H, 30(5.3.10) FY zp +S +H PHY zp ABR, A 
dz; K(@,) Sr+H 
dt -0 Z; 
令 
= S,+H 
= K(0,)-— 5.3.13 
OO mee ) 





























为 湿润 区 内 某 种 平均 的 或 有 效 的 土壤 水 扩散 率 ， 代 入 上 式 ， 有 
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积分 后 得 到 了 与 上 的 近似 关系 式 〈 


将 式 (5.3.14) 代 入 式 (5.3.12)， 得 了 ~ 


当 t 很 小 时 ) 


zy = 2Dt 


t 的 近似 关系 式 
=(0,-0,\W2Dt 


对 上 式 求 导 ， 得 i~t 的 近似 关系 式 


当 入 渗 时 间 很 长 ， 即 ! 很 大 时 ， 有 zr>>Sr+HH， 


-(0.-0)|2 


z+S,+H 
则 一 一 一 一 一 21， 从 而 有 
Z 
f 


i=K(0,) 


此 时 ， 入 渗 率 近 似 等 于 土壤 饱和 渗透 系数 。 




















































































































(5.3.14) 


(5.3.15) 


(5.3.16) 


(5.3.17) 














四 、 水 平 入 渗 条 件 下 的 Phillip 解 
水 平 入 渗 条 件 下 的 Phillip 解 是 一 种 半 解 析 方 法 ， 即 前 半 部 用 解析 法 ， 用 Boltzmann 变换 将 偏 
Aaa SU i iat HH EI ARATE AE EMIN Fe. HP fi 
过 程 中 未 进行 过 分 简化 ， 求 得 的 结果 较为 严密 ， 常 作为 精确 解 来 验证 数值 计算 或 其 他 方法 所 得 的 
结果 。 
(一 ) ”水平 入 渗 的 党 微分 方程 推 求 
基于 第 一 类 边界 条 件 的 水 平 入 渗 的 定 解 问题 可 描述 为 
-SpO 
ot Ox Ox 
0=0, t=0, x>0 (5.3.18) 
0=0, t>0, x=0 
limð = 0, t>0, x00 
改写 上 述 问 题 中 的 基本 方程 为 以 距离 坐标 x (68 为 变量 的 方程 ， 即 方程 (5.2.27) 
er 901D(9) 
5.2.27 
a 00 Ox ae 
00 
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1 


采用 Boltzmann 2H, SABHA), A(O)=x(O,t)07, W x(0,t)=4(0)tÉ, 3 





























es = ， 将 其 结果 代入 式 (5.2.27)， 整 理 后 得 土壤 水 分 运动 的 常 微分 方程 
d do | 
ala =] plo -5 531 
GETTO i 
9) 
相应 的 边界 条 件 为 





当 !=0, x>0 时 , 0=0,, 1 一 %; 
当 t > 0, x=0 时 ,0=0,, 4=0; 























为 了 求 得 4~ 0 关系 式 ， 对 方程 (5.3.19) 两 端 自 至 9 积分 ， 并 考虑 边界 条 件 ， 在 9= 4 处， 有 


d8 
一 一 = 0 ， 从 而 得 型 
FF) 从 而 得 到 














o do 
1(6)d0 =-2D(0) <2 3.20 
[, 29) (2) (5.3.20) 


式 (5.3.20) 为 4~ 9 关系 式 ， 若 已 知 扩散 率 D(O ) 的 表达 形式 ， 即 可 由 上 式 求 得 4~ 9 关系 式 ， 











再 根据 4(9) =x(0,t)0 2K, REO) ， 从 而 求 得 剖面 上 任何 时 间 t、 任 何 距离 x 的 含水 
率 分 布 。 





(=) 迭代 计算 方法 


Philip 采用 和 迭代 方法 求解 方程 (5.3.20)。 设 符 求 的 4 ~ 9 关系 曲线 如 图 57, HGKKAG BO 























分 成 n 等 份 ， 步 长 为 40= (WW -0;)n, 各 等 分 点 的 含水 率 依 次 为 和 %， On; b, se O,» se m-|? 0, 
(=Q@)， 相 应 等 分 点 处 的 值 为 40， 如 ， 加 ，.…， 斩 ，.….， 加 1， 加 《= o); 两 相 邻 等 分 点 中 点 处 的 




















扩散 率 依次 为 Dy, Dyp o Do Dpape HEM D(0) 关 系 ， 可 由 下 式 求 出 Duy: 


| 
2 





1 


0, 
Diy = 万 2(0)d9 (5.3.21) 
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图 5.74~ 9 关系 曲线 示意 图 





当 n 值 足够 大 时 ， 对 描述 9,,y 点 的 方程 (5.3.20) 可 用 差分 形式 近似 ， 即 




















“440=2D a (5.3.22) 


ma Aas 加 A, 
变换 后 得 


A. =4,+2D__, a 


ri eo (r=0, l, 2% n-2) (5.3.23) 
| “4d0 


第 四 节 ”蒸发 条 件 下 的 土壤 水 分 运动 


一 、 土 面 闲 发 、 植 物 蒸腾 和 潜水 茶 发 








土壤 水 分 蒸发 可 以 发 生 在 土壤 表面 和 植物 体 上 。 土 壤 表 面 的 蒸发 称 为 土 面 蒸 发 ， 植 物体 的 燕 
发 一 般 称 为 植物 蒸腾 。 本 节 主 要 涉及 土 面 蒸发 条 件 下 的 土壤 水 分 运动 。 

土 面 葵 发 所 消耗 的 水 分 来 自 两 部 分 : 一 部 分 是 直接 消耗 地 下 水 面 以 上 土 层 中 的 水 分 ， 男 一 部 
分 是 消耗 地 下 水 ， 后 者 称 为 潜水 蒸发 。 土 壤 水 分 燕 发 有 稳定 蒸发 和 非 稳定 蒸发 两 种 状态 ， 当 土壤 
水 分 蒸发 量 与 地 下 水 补给 量 相 平衡 时 为 土壤 水 分 的 稳定 弱 发 状态 ， 一 般 在 连续 干旱 期 ， 且 地 下 水 
有 侧 向 补给 时 会 出 现 这 种 情况 ， 当 土壤 水 蒸发 量 不 等 于 地 下 水 补给 量 时 ， 土 壤 水 分 处 于 不 稳定 蒸 
发 状态 ， 在 降雨 或 灌水 后 的 蒸发 初期 或 地 下 水 无 侧 向 补给 时 ， 常 呈现 这 种 状态 。 

土 面 雍 发 的 形成 及 蒸发 强度 的 大 小 取决 于 两 方面 因素 ; 一 是 外 界 条 件 ， 如 辐射 、 气 温 、 湿 度 
及 风速 等 气象 因素 的 影响 ， 称 为 大 气 蒸发 能 力 ， 它 决定 了 水 分 蒸发 过 程 中 能 量 的 供给 ， 并 影响 着 
节 发 表面 水 汽 向 大 气 的 扩散 过 程 ， 二 是 土壤 内 部 条 件 ， 包 括 土质 条 件 、 表 土 含水 率 的 大 小 及 分 布 
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等 ， 这 是 土壤 水 分 向 上 输送 的 条 们 





HJ 



































FE， 也 即 土壤 的 供水 能 力 。 当 土壤 能 充分 供水 时 ， 由 大 气 蒸发 能 
力 决定 的 最 大 可 能 蒸发 强度 称 为 潜在 蒸发 强度 ， 有 时 近似 用 水 面 蒸 发 强度 Bo 来 代表 。 


F 土 面 落 发 的 主要 影响 因素 不 同 ， 使 得 在 蒸发 过 程 的 不 同 阶段 呈现 出 不 同 的 特点 及 规律 。 





(一 ) 形成 干 土 层 前 的 表土 花 发 过 程 


(1) 表土 敬 发 强度 保持 稳定 的 阶段 
在 蒸发 的 初始 阶段 ， 地 表 的 含水 率 比 较 高 ， 当 高 于 某 一 临界 值 k 时 ， 尽 管 由 于 蒸发 使 表土 含 
水 率 有 所 降低 ， 但 地 表 处 的 水 汽 压 仍 可 维持 或 接近 于 饱和 水 汽 压 ， 若 外 界 气 象 条 件 维持 不 变 ， 水 


























汽 压 梯度 基本 .| 
































上 没有 变化 ， 则 含水 率 的 减 小 并 不 影响 水 汽 的 扩散 通 量 。 而 从 土壤 内 部 来 看 ， 




















表土 


含水 率 的 减 小 昌 使 得 土壤 时 水 率 有 所 降低 ， 但 也 使 土壤 中 向 上 的 吸力 梯度 增加 了 ， 两 者 的 抵消 仍 


可 满足 了 


故 称 为 稳定 蒸发 阶段 。 








上 坏 向 地 表 充 分 供水 。 因 
































水 能 力 的 平衡 点 ， 也 即 毛管 输 水 能 力 显著 降低 之 点 ， 其 值 大 小 决定 于 外 界 条 件 和 土壤 性 质 。 









































此 ， 在 这 个 阶段 ， 表 土 的 蒸发 强度 不 随 土壤 含水 率 降 低 而 变化 ， 
该 阶段 的 蒸发 强度 大 小 与 土壤 含水 率 无 关 ， 主 要 决定 于 大 气 敬 发 能 力 ， 可 


近似 为 水 面 蒸发 强度 B86。 这 一 阶段 土壤 含水 率 的 下 限 〔 临 界 含 水 率 Q) 是 蒸发 强度 与 土壤 毛管 输 


对 于 


般 细 粒 结 构 的 土壤 ，Q. 大 约 相当 于 田间 持 水 率 的 60% 一 70%; 对 时 团 粒 结构 的 土壤 ，Q 约 为 田 
间 持 水 率 的 90% ~95% 。 
(2) 表土 蒸发 强度 随 土壤 含水 率 变化 的 阶段 























当 表 土 含水 率 低 于 临界 含水 率 和 以 下 时 ， 土 壤 导 水 率 将 随 含水 率 的 降低 而 减 小 ， 导 致 了 








水 能 力 降 低 ， 表 层 土壤 花 发 消耗 的 水 分 得 不 到 # 
另 一 方面 ， 随 着 表土 含水 率 的 减 小 ， 地 表 处 的 水 汽 压 也 降低 ， 也 导致 芭 发 强度 减弱 ， 从 而 











(=) 形成 干 土 层 后 的 表土 蒸发 
当 表土 含水 率 很 


水 能 力 极 弱 ， 无 法 补充 表土 蒸发 损失 的 水 分 ， 表 
移 到 土壤 内 部 的 干 土 
移 路 径 加 长 ， 压 力 坡 


RF FA 








EF: 层 内 水 汽 的 扩散 能 力 以 及 干 土 








表土 蒸发 强度 随 表 土 含水 率 降 低 而 递减 的 阶段 。 




















充 ， 表 土 含水 率 进 一 步 减 小 ,蒸发 强度 随 之 





LAE AT 
减弱 ; 


























氏 ， 达 到 凋 萎 系数 与 最 大 吸湿 水 之 间 时 ， 了 








FEE 




















BIL Y 


上 坏 水 分 运动 主要 是 薄膜 形式 ， 给 
层 逐 渐 形成 干 土屋 。 此 时 ， 落 发 面 从 土壤 表层 下 
屋 以 下 ， 藻 发 形成 的 水 汽 以 汽 态 扩散 方式 穿 过 干 土 层 进入 大 气 ， 导 致 水 汽 运 





降 减 小 ， 水 汽 扩散 能 力 降低 ， 落 发 强度 也 相应 减 小 。 燕 发 强度 的 大 小 3 


=. 蒸发 条 件 下 土壤 水 运动 的 数学 模型 


(>) 


若 在 一 定 的 时 间 段 内 ， 日 均 外 界 蒸 发 条 件 基本 不 变 ， 且 
F: 壤 的 补给 量 大体 平 衡 时 ， 地 下 水 面 以 上 的 土壤 水 分 运动 可 近似 为 稳定 状态 ， 
F 潜 水 蒸发 。 处 于 稳定 蒸发 时 ， 不 仅 地 表 的 蒸发 强度 恒定 ， 有 有 


与 潜水 同上 部 
的 土壤 水 蒸发 等 
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稳定 蒸发 模型 









































EHH 


[地 下 水 位 保持 相对 稳定 ， 土 面 蒸发 量 


此 时 


土壤 含水 率 也 不 随 





时 间 变 化 。 这 种 状态 只 可 能 发 生 在 气象 条 件 不 变 ， 地 下 水 位 埋藏 较 浅 ， 有 侧 向 补给 以 保证 地 下 水 
位 不 变 的 情况 下 。 显 然 ， 绝 对 的 稳定 蒸发 在 自然 界 是 很 难 出 现 的 。 
对 于 均 质 土壤 ， 稳 定 蒸发 条 件 下 垂直 一 维 地 下 水 运动 的 定 解 问题 可 描述 为 


(5.4.1) 

























































































RP: E 为 表土 蒸发 强度 [myd R md]; & 为 土壤 饱和 含水 率 ; z 为 垂直 坐标 ， 原 点 位 于 地 下 水 面 ， 
取向 上 为 正 。 积 分 求解 该 定 解 问 题 ， 可 得 












































a D(@) 
z=) —— (5.4.2) 
9 K(O@)+E 
若 用 负 压 水 头 h 表示 ， 上 述 问 题 成 为 
K((Se-1]=e 
dz (5.4.3) 
h=0, z=0 
相应 于 方程 (5.4.2) 的 结果 ， 有 
(5.4.4) 


Z= = 
EEG 

若 已 知 水 力 传 导 度 KK 与 负 压 有 的 关系 式 ， 代 入 方程 (5) 中 积分 ， 即 可 求 得 z ~ h 关系 式 。 常 用 
HI K ~h 关系 式 参见 式 (5.2.3)、(5.2.4) 和 (5.2.5)。 

在 稳定 蒸发 情况 下 ， 潜 水 蒸发 强度 、 土 壤 水 分 通 量 和 土 面 燕 发 强度 是 相等 的 。 而 潜水 共 发 是 
水 文 和 水 资源 评价 计算 中 的 重要 部 分 之 一 ， 国 内 外 学 者 进行 过 大 量 研究 ， 提 出 了 一 些 计 算 潜水 茹 
RIZAL, FARIA FLAP 

阿 维 里 扬 诺 夫 公式 : 




















































































































£14) (5.4.5) 
20 A, 
RP: e 为 潜水 蒸发 强度 ，so 为 计算 时 段 内 的 水 面 蒸发 强度 ，4 为 地 下 水 埋 深 40 为 停止 潜水 燕 
REUTER, WARRE FKE: n 为 与 土壤 质地 有 关 的 经 验 指数 ， 通 常 取 1-3。 

叶 水 庭 等 (1982) 提出 了 一 个 较为 简单 的 潜水 蒸发 强度 的 计算 公式 : 
































fae ee (5.4.6) 








式 中 : Q 为 经 验 指数 ， 其 余 符号 意义 同 前 。 
张 朝 新 等 1984) 给 出 了 以 下 经 验 公 式 : 














= =a(A+N)” (5.4.7) 
E 














式 中 : a b 分 别 为 反映 土壤 质地 和 地 区 特点 的 经 验 常数 ，N 为 反映 潜水 花 发 系数 与 地 下 水 埋 深 关 
系 的 经 验 常 数 ， 一 般 在 1 一 2 之 间 取 值 。 
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中 志 栋 等 〈1984) WPT AK AS GK AR AAP KAR ZINA, FEE SO RE 


ji) (5.4.8) 


> 
出 








式 中 : Em 为 最 大 极限 蒸发 强度 ， 随 埋 深 而 变 ，。 = a4 4 ;7 表示 当 水 面 蒸发 强度 so 一 0 时 潜 











水 茜 发 强度 与 水 面 蒸发 强度 so 关系 曲线 上 的 斜率 œ p 均 为 反映 土壤 性 质 的 参数 。 











(=) JPR BUH 























HKA EB THE AD FE ISAK OD AS ET AE ERARE RK, KERERE KREA 
减 小 ， 此 时 的 给 发 是 非 稳定 的 。 以 下 给 出 两 种 有 代表 性 情况 的 非 稳定 蒸发 模型 。 
































(1) 表土 燕 发 强度 随地 表 含 水 率 递 减 状况 下 的 非 稳定 蒸发 模型 


对 于 表土 蔡 发 强度 随 含水 率 降 低 而 减少 的 蒸发 阶段 ， 设 表土 蒸发 强度 随地 表 含 水 率 的 降低 
时 直线 关系 减 小 ， 若 初始 含水 率 久 为 均匀 分 布 ， 其 数学 模型 为 



































K 
a 
Ot 0z Oz Oz 
0=0 t=0, z>0 (5.4.9) 
DO =F 1>0, z=0 
Oz 
0=0, t>0, z>0 














式 中 : z 坐标 取向 下 为 正 ;， 42 RoE E=E)(a0+b), a, 为 参数 。 
上 述 问题 中 的 方程 为 非 线性 方程 ， 可 进行 线性 化 后 近似 求解 。 






































(2) 表土 瞬时 变 干 时 非 稳定 蒸发 模型 

当 大 气节 发 能 力 很 大 时 ， 地 表 会 迅速 变 干 ， 表 土 含 水 率 由 初始 值 则 瞬时 降低 为 某 一 风干 含水 
率 @， 此 时 可 视 地 表 边 界 条 件 为 第 一 类 边界 条 件 。 在 土壤 垂直 剂 面 中 ， 在 蒸发 初期 阶段 和 在 重力 
坡 降 比 土壤 的 负 压 坡 降 小 得 多 的 后 期 阶段 ， 重 力 项 可 忽略 不 计 。 当 忽略 重力 作用 时 ， 表 土 瞬时 变 
干 的 土壤 水 分 运动 定 解 问题 为 


lp 
Ot Oz Oz 

























































































0=0, t=0, z>0 (5.4.10) 
0=0 t>0, z=0 
0=0, t>0, z> oo 











Gardner(1958) 提 出 了 对 该 问题 的 半 解 析 求解 方法 ， 也 可 以 经 线性 化 处 理 后 再 求解 。 
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商业 软件 中 非 饱和 水 分 运动 和 溶质 运 移 同 时 求解 ， 
介绍 放 在 第 六 章 与 溶质 运 移 问 题 一 起 介绍 。 
































目前 国内 外 已 开发 了 大 量 求 解 饱和 - 非 饱和 水 流 运动 的 通 














因此 有 着 





程序 和 商业 软件 , 多 数 通 用 程序 和 











Tw 














饱和 渗流 问题 的 实用 程序 和 模型 的 


171 


第 六 章 ” 地 下 水 溶质 运 移 模型 


地 下 水 并 不 是 完全 的 纯 水， 而 是 含有 一 定 溶质 的 水 溶液 。 介 质 或 土壤 中 含有 大 量 的 溶质 ， 会 
导致 地 下 水 水 质 恶 化 、 土 壤 盐 碱 化 、 土 壤 污 染 等 一 系列 水 土 环境 问题 ， 严 重 影 响 人 类 生活 和 生产 
的 发 展 。 为 了 保护 我 们 赖 以 生存 的 水 土 环境 ， 必 须 采取 合理 有 效 的 防治 措施 ， 其 前 提 是 掌握 溶质 
在 多 孔 介质 中 运 移 的 基本 规律 ， 从 而 预测 其 时 空 分 布 和 变化 。 

地 下 水 中 的 溶质 处 在 一 个 物理 、 化 学 和 生物 的 相互 联系 和 连续 变化 的 系统 中 ， 其 运动 十 分 复 
杂 。 研 究 地 下 水 溶质 运 移 问 题 的 基本 理论 是 多 孔 介质 中 的 水 动力 弥散 理论 。 


第 一 节 多孔 介 质 中 的 水 动力 弥散 



























































































































































一 、 水 动力 弥散 现象 




















在 多 孔 介 质 中 ， 当 存在 两 种 或 两 种 以 上 可 溶 混 的 流体 时 ， 在 流体 运动 作用 下 ， 流 体 间 会 出 现 
过 渡 带 , 并 使 不 同 流体 浓度 趋 于 均一 化 , 这 种 现象 称 多 孔 介 质 的 水 动力 弥散 现象 ( 陈 染 希 ,1996)。 
水 动力 弥散 现象 可 用 一 个 简单 的 实验 来 说 明 。 

考虑 一 个 被 水 饱和 的 均 质 砂 柱 中 的 稳定 流动 。 设 在 某 一 初始 瞬间 ( 鼎 0)， 由 含有 示 踪 剂 浓 度 为 
Co 的 溶液 去 驱 准 砂 柱 中 原来 不 含 示 踪 剂 的 溶液 ， 在 砂 柱 末端 测量 示 踪 剂 浓度 的 变化 CCD， 并 绘制 




























































































示 踪 剂 相对 浓度 C(1)/C, 与 观测 时 间 1 的 关系 曲线 , 称 这 种 相对 浓度 过 程 线 为 穿 透 曲线 , 如 图 6.1 









































所 示 。 如 果 不 存在 弥散 现象 ， 穿 透 曲线 应 呈现 出 图 6.1 中 虚线 所 示 的 活塞 式 曲线 ， 即 以 平均 流速 
移动 的 直立 锋面 。 而 实际 上 ， 由 于 水 动力 弥散 作用 ， 使 两 种 溶液 的 混合 超前 于 驱 蔡 的 平均 流速 ， 
穿 透 曲线 显示 出 的 是 图 6.1 中 实 线 所 示 的 “S” 形 曲线 。 
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二 、 水 动力 弥散 的 机 理 



































溶质 在 多 孔 介 质 中 的 运 移 可 由 两 种 过 程 进 行 描述 ， 由 平均 流速 所 携带 溶质 的 对 流 运 移 〈 实 际 
上 这 种 作用 并 不 出 现 ， 为 描述 和 计算 方便 而 引入 〉 和 由 水 动力 弥散 作用 而 引起 溶质 的 分 散 。 
(1) 溶质 的 对 流 运 移 
地 下 水 中 的 溶质 随 着 地 下 水 的 运动 而 产生 运 移 的 现象 称 为 对 流 。 单 位 体积 地 下 水 溶液 中 所 含 
有 的 溶质 质量 ， 称 为 溶质 的 浓度 ， 记 为 C。 单 位 时 间 内 通过 土壤 〈 或 含水 层 ) 单位 过 水 断面 的 溶 
质 质 量 称 为 溶质 通 量 ， 溶 质 的 对 流通 量 ， 用 Jc 表示 ， 则 有 
















































































































































































J = qC = vOC (6.1.1) 





























AP: 4 为 土壤 水 流通 量 (L/T); v 表示 土壤 水 溶液 的 平均 孔 际 流速 (L/T); 9 为 土壤 含水 量 ， 对 
于 饱和 土壤 ，09 即 为 土壤 孔隙 度 n。 
(2) 溶质 的 水 动力 弥散 

水 动力 弥散 是 大 量 个 别 的 溶质 质点 通过 介质 孔隙 的 实际 运 移 过 程 ， 及 因此 而 发 生 于 孔隙 中 的 
各 种 物理 和 化 学 现象 的 宏观 反映 。 溶 质 的 水 动力 弥散 由 两 部 分 组 成 ， 即 分 子 扩散 和 机 械 弥 散 〈 或 
对 流 扩 散 )。 

分 子 扩散 是 由 于 液体 中 浓度 梯度 的 存在 而 引起 的 一 种 物质 运 移 现 象 。 浓 度 梯度 使 高 浓度 处 的 
物质 向 低 浓度 处 运 移 ， 以 求 浓度 达到 均一 。 分 子 扩散 的 本 质 是 由 于 分 子 热 运 动 ， 而 与 流速 无 关 ， 
即使 水 为 静止 的 ， 只 要 存在 浓度 梯度 ， 分 子 扩散 作用 就 会 发 生 。 
































































































































































































































与 自由 溶液 中 类 似 ， 土 壤 水 中 溶质 的 分 子 扩散 通 量 〈 用 Jy BEA) 也 服从 费 克 (Bick) 第 一 定 
律 ， 只 是 由 于 多 孔 介质 的 存在 ， 饱 和 土壤 水 也 仅仅 充满 土壤 的 孔隙 〈 孔 阶 度 为 n)， 故 饱和 土壤 水 


























是 
中 溶质 的 分 子 扩 散 通 量 为 















































Oc 
J =-nD — 6.1.2 
d n s OL ( ) 
对 于 非 饱 和 土壤 水 ， 用 含水 率 9 代替 孔 际 度 n， 溶 质 的 分 子 扩散 通 量 成 为 
J =-0D. ae (6.1.3) 
` ƏL 




















K rarest sag : 号 ERE SY OG pcp I Ae 
AP: D, 为 土壤 水 中 溶质 分 子 扩散 系数 (LYT); LA ROT IEERS (L); ap 为 沿 扩散 方 











向 的 溶质 浓度 梯度 。 在 土壤 多 孔 介 质 中 ， 液 相 仅 占 土壤 总 容积 的 一 部 分 ， 分 子 扩散 系数 远 比 在 自 
由 溶液 中 的 要 小 。 随 着 土壤 含水 率 的 降低 ， 液 相 所 占 区 域 减少 ， 实 际 扩散 的 途径 加 长 ， 因 此 其 分 
子 扩散 系数 趋向 减 小 。 一 般 也 将 溶质 在 土壤 中 的 分 子 扩 散 系 数 仅 表示 为 含水 率 的 函数 DO), 而 与 
溶质 的 浓度 无 关 。 

机 械 弥 散 (mechanical dispersion, convective diffusion〉 是 由 于 土壤 颗粒 和 孔隙 在 微观 尺度 上 
的 不 均匀 性 而 导致 溶质 在 流动 过 程 中 逐渐 分 散 , 并 占有 越 来 越 大 的 渗流 区 域 范 围 的 溶质 运 移 现 象 ， 
是 指 微 观 尺 度 上 质点 流速 相对 于 和 孔隙 平均 流速 的 差异 所 引起 的 溶质 分 散 现 象 ， 这 种 作用 起 因 于 固 
体 骨 架 的 结构 及 微观 流速 对 于 流体 质点 运动 的 影响 ， 反 映 了 空隙 介质 骨架 结构 的 特征 。 机 械 弥 散 
作用 由 三 种 机 理 引 起 : 引流 体 的 黏 滞 性 ， 以 及 粗糙 的 孔隙 表面 作用 在 流体 上 的 阻力 ， 使 单个 孔 院 
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通道 横断 面 的 不 同 点 上 上， 流体 分 子 在 流动 过 程 中 具有 不 同 流 速 ， 因 而 在 单个 孔道 中 会 产生 分 散 ; 
由 于 孔隙 大 小 及 光滑 程度 不 同 , 沿 不 同和 孔 际 轴 向 的 最 大 流速 有 差异 ; @ 由 于 孔隙 通道 的 曲折 性 、 
交叉 性 和 分 支 性 ， 使 流 线 沿 平均 方向 出 现 偏差 。 宏 观 上 土壤 水 分 流动 区 域 的 渗透 性 不 均一 ， 也 可 
促成 或 加 剧 机 械 弥散 的 作用 。 实 验证 明 ， 机 械 弥 散 也 服从 费 克 〈Fick) 第 一 定律 。 由 机 械 弥 散 引 
起 的 溶质 通 量 有 也 可 表示 为 类 似 的 形式 ， 对 非 饱 和 土壤 水 ， 有 

J,=-0D, = (6.1.4) 
式 中 : D; 为 机 械 弥 散 系 数 (LZT)。 据 Bear 等 的 分 析 认 为 ， 机 械 弥 散 系 数 与 孔隙 流速 v 成 正比 关 
系 ， 即 



























































































































































D,(v)=av (6.1.5) 








AP: wo 称 为 弥散 度 (L)， 与 土壤 质地 和 结构 有 关 。 

显然 , 分 子 弥 散 和 机 械 弥 散 通 量 的 表达 形式 是 类 似 的 , 但 三 者 的 机 理 完 全 不 同 。 一般 情 况 下 ， 
机 械 弥 散 与 分 子 扩散 是 以 不 可 分 割 的 形式 同时 存在 的 ， 二 者 综合 作用 的 结果 ， 就 形成 了 水 动力 弥 
散 。 通 常 称 D=D +D, 为 水 动力 弥散 系数 。 水 动力 弥散 所 引起 的 溶质 通 量 Jp 可 表示 为 

Oc 
ôL 

当 对 流速 度 相 当 大 时 ， 机 械 弥 散 的 作用 远大 于 分 子 扩散 作用 ， 此 时 在 水 动力 弥散 中 只 考虑 机 
械 弥散 作用 即 可 ; 反之 ， 当 土壤 溶液 静止 时 ， 机 械 弥 散 完全 不 起 作用 ， 只 剩 分 子 扩散 了 。 
对 于 机 械 弥 散 和 分 子 扩 散 的 划分 完全 是 人 为 的 ， 这 两 个 过 程 是 以 不 可 分 开 的 形式 出 现在 溶质 
在 多 和 孔 介质 的 分 散 过 程 中 。 机 械 弥 散 和 分 子 扩散 的 共同 作用 称 为 水 动力 弥散 。 

对 任 一 流体 质点 ， 其 在 多 孔 介 质 中 的 运动 途径 和 运动 规律 是 确定 的 ， 可 以 用 流体 力学 的 热力 
学 方程 进行 描述 。 但 是 由 于 多 孔 介 质 结构 的 复杂 性 ， 试 图 用 流体 力学 中 描述 流体 质点 运动 的 方法 
去 分 析 多 孔 介质 中 的 流体 运动 是 不 可 能 的 。 水 动力 弥散 理论 是 在 比 流体 质点 更 宏观 的 多 孔 介质 
溶质 运 移 的 层次 去 描述 质点 迁移 的 宏观 特征 ， 水 动力 弥散 是 描述 流体 质点 相对 于 平均 渗透 流速 的 
分 散 ， 此 平均 流速 是 可 以 在 宏观 上 观测 和 测量 得 到 的 。 水 动力 弥散 作用 是 由 于 我 们 用 平均 流速 去 
描述 溶质 运 移 而 不 是 用 真实 流速 描述 溶质 运 移 时 而 引入 的 一 种 相对 于 平均 性 质 的 分 散 。 










































































Oc 
=-@D = 一 O +D. | 一 6.1.6 
. [D, + clap (6.1.6) 

























































































































































































































































































=. 与 水 动力 弥散 有 关 的 基本 参数 























与 水 动力 弥散 有 关 的 参数 很 多 ， 涉 及 流体 参数 、 介 质 参数 及 流动 参数 ， 在 这 里 给 出 儿 个 主要 
的 参数 。 
(1) 流体 密度 (p) 

流体 密度 (p) 是 单位 体积 流体 的 质量 ， 一 般 来 说 它 是 压力 已 和 温度 了 的 函数 。 对 非 均 质 流体 
的 密度 ， 应 从 连续 流体 的 意义 上 来 理解 ， 可 把 它 看 作 是 位 置 和 时 间 的 连续 函数 。 利 用 空间 平均 方 
法 ， 可 以 把 密度 的 概念 转换 到 多 孔 介质 的 宏观 水 平 上 ， 即 
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a i 
p(x,t) -J Pah (6.1.7) 
of " 


174 











p (x, DNB ALS na Jr 是 多 孔 介质 典型 单元 体 中 被 流体 所 占据 的 部 分 。 
对 于 多 组 分 流体 ， 可 以 定义 任 一 组 分 a 的 密度 ps 为 单位 体积 混合 溶液 中 所 含 组 分 a 的 质量 。 
ee a Oa 

















式 




















Po =— (6.1.8) 
Vor 
混合 流体 的 密度 为 
m Sm 
== a 6.1.9 
P= by (6.1.9) 


(2) SER (u) 

Ti AR S2 BID) 0 eI Be eA ORA), Tit AR BELLIES RTE FY EA tE. Riy 
性 是 处 于 运动 状态 的 流体 阻止 其 产生 切 变 的 性 质 的 度量 。 对 所 有 气体 和 最 简单 的 液体 来 说 ， 其 性 
状 服从 如 下 的 牛顿 狐 滞 定律 : 







































































T=-u— (6.1.10) 





:5 称 为 流体 的 切 应 力 ， ARKISIA C WERS EREE 














式 


























在 流体 力学 中 ， 将 动力 黏度 与 密度 的 比值 o 称 为 流体 的 运动 黏度 〈 或 分 子 运 动 黏 度 )， 即 
ys” (6.1.11) 
p 








(3) BARR (C) 

对 于 多 组 分 流体 来 说 ， 某 一 组 分 a 的 浓度 就 是 该 组 分 的 密度 pa， 习惯 上 用 CORRER. WFR 
有 溶质 和 溶剂 的 二 元 体系 的 流体 ， 常 用 C 表示 该 溶质 的 浓度 。 
在 多 孔 介 质 中 ， 溶 质 r 既 可 存在 于 液 相 中 ， 也 可 存在 于 固 相 中 。 若 用 Car 表示 a 相 中 含 溶质 x 
的 浓度 ， 根 据 空间 平均 法 ，a 相 中 溶质 + 的 宏观 平均 浓度 Co 为 


1 
Con = 7h, Car Moc (6.1.12) 































































































式 中 : Vos 是 典型 体 元 中 a 相 所 占据 的 部 分 。 
(4) 流体 的 速度 

对 于 由 种 混合 而 成 的 多 组 分 流体 中 ， 可 以 把 多 组 分 流体 的 速度 设想 为 N 种 独立 的 连续 介质 
的 速度 的 琶 加 。 若 用 ta 表示 组 分 a 的 微观 速度 (质点 速度 )， 则 对 整个 流体 体系 ， 可 以 定义 两 种 
平均 速度 ， 即 质量 平均 速度 w 和 体积 平均 速度 u! 


N 
u= Feu, (6.1.13) 






















































































Ww =) y (6.1.14) 


























根据 空间 平均 方法 ， 可 求 得 典型 单元 体 上 的 宏观 平均 速度 值 : 


ge udV,,, (6.1.15) 
Via Voa(x) 
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u =— u dV 6.1.16 
Voa m 9a ( ) 


当 溶 质 各 组 分 的 体积 随 其 浓度 发 生变 化 时 ， 需 使 用 体积 平均 速度 w'。 一 般 情况 下 ， 主 要 使 用 
质量 平均 速度 we 
在 不 可 压缩 的 均 质 单 组 分 流体 中 〈 即 a =1，ps=p = 常数 )，w = w= qn; 孔隙 平均 速度 用 于 
研究 锋面 和 质点 的 运动 ， 而 达 西 速度 用 于 计算 通过 已 知 断 面 的 流量 。 































































































a 组 分 的 质点 流速 us 相对 于 体系 质量 平均 速度 u Ae,» PR, 为 a 组 分 质点 的 质量 











扩散 速度 ， 即 


入 


u,=u,—u (6.1.17) 
(5) 流体 的 通 量 (J) 
流体 通过 单位 面积 的 流体 质量 称 为 质量 通 量 , 一 般 用 流体 的 密度 和 流速 的 乘积 来 表示 。a 组 分 
的 质量 通 量 J, BA 





















































J = PM, (6.1.18) 








对 于 固定 坐标 系 来 说 ， 它 是 单位 时 间 内 通过 与 流体 方向 垂直 的 单位 面积 上 的 a 组 分 的 质量 。 
与 式 (6.1.12) 相 类 似 ，a 组 分 相对 于 质量 平均 速度 的 质量 扩散 通 量 《〈 亦 称 为 机 械 弥 散 通 量 或 对 流 弥 
散 通 量 ) 为 










































































J = Palla =p,(u,—u) (6.1.19) 

















N 
显然 ， 有 》 I, = 0 ， 否 则 会 破坏 水 流 的 连续 性 。 例 如 ， 流 体 体 系 中 只 有 a p 两 种 组 分 ，a 
a=l 


























表示 溶质 ,6 表示 溶剂 ,溶质 从 高 浓度 向 低 浓 度 扩散 ， 溶 剂 也 不 例外 ， 但 两 者 浓度 梯度 方向 相反 ， 





N 
扩散 方向 也 相反 ， 则 有 >》 J = 0 。 
gal 


(6) 比 表面 (MM) 
单位 体积 的 多 孔 介质 中 所 含 固体 颗粒 的 总 表面 积 ， 称 为 该 固 相 的 比 表 面 ， 用 M 表示 ， 即 


M= 4 (6.1.20) 


AP: 消 为 固体 颗粒 的 总 表面 积 ， 天 是 所 研究 的 多 孔 介 质 的 体积 。 比 表面 的 大 小 取决 于 孔隙 率 、 
颗粒 排列 、 形 状 和 粒 径 分 布 等 因素 ， 在 研究 与 表面 现象 有 关 的 问题 如 过 滤 、 吸 附和 离子 交换 等 ) 
时 ， 比 表面 的 大 小 起 着 重要 作用 。 
(7) ZIANAK HE (T) 
流体 质点 在 多 孔 介质 中 的 微观 运动 ， 实 际 上 是 治 着 弯曲 的 通道 绕 过 回 体 颗粒 在 其 孔 队 中 进行 ， 
显然 ， 局 部 质点 速度 的 大 小 和 方向 都 与 宏观 平均 速度 不 同 。 设 想 多 孔 介质 的 孔隙 通道 是 由 若干 个 
弯曲 的 管子 押 构 成 ， 设 某 根 管子 的 某 段 长 度 为 Zo， 其 管 轴 与 流体 平均 流动 方向 (zx 方向 ) 处 于 同 
一 平面 上 ,管子 在 x 轴 上 的 投影 长 度 为 工 。 若 用 ws 表示 沿 管子 运动 的 平均 速度 ， 用 uw 表示 投影 到 
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s : I as, 
x 方向 的 平均 速度 ， 由 一 = 一 可 得 

















g x 
u, =u = (6.1.21) 
x g L wh. 
若 该 段 管 子 两 端的 水 头 差 为 Ah， 据 达 西 定律 ， 有 
u, =K a (6.1.22) 
0 
将 式 (6.1.15) 代 入 式 (6.1.16)， 得 
2 
wk 过 | Baur (6.1.23) 
LJ] L L 























\ 
4 


2 
r-(4) 称 为 管子 的 弯曲 率 ， 它 的 大 小 反映 了 管子 的 弯曲 程度 ，7 值 减 小 ， 相 当 于 增 


0 


加 了 沿 x 方 向 的 流动 阻力 。 质 点 弯曲 率 的 微分 表达 形式 为 : 
dx 
T=|— 6.1.24 
(S| (6.1.28 


第 二 节 ”水 动力 弥散 系数 (D) 


水 动力 弥散 系数 CD) 是 表征 在 一 定 流速 条 件 下 ， 多 和 孔 介质 对 某 种 污染 物质 弥散 能 力 的 参数 ， 
它 综合 反应 了 流体 和 介质 的 特性 ， 依 赖 于 流体 速度 、 分 子 扩散 和 介质 特性 。 由 于 水 动力 弥散 由 机 
械 弥 散 和 分 子 扩 散 两 部 分 共同 作用 的 结果 ， 因 此 ， 水 动力 弥散 系数 D 可 表示 为 机 械 弥散 系数 D 
和 分 子 扩散 系数 D" 之 和 ， 即 D = D'+D"”。 和 多 和 孔 介 质 中 水 的 渗透 系数 一 样 ， 水 动力 弥散 系数 也 
是 一 个 张 量 。 

在 实际 多 孔 介质 中 ， 影 响 水 动力 弥散 系数 的 因素 很 多 ， 相 互 之 间 的 关系 也 非常 复杂 ， 通 常 需 
借助 理想 模型 的 研究 方法 ， 将 多 孔 介质 用 一 个 假想 的 、 简 化 的 模型 来 代替 ， 从 而 将 在 该 模型 中 发 
生 的 弥散 现象 用 精确 的 数学 方法 来 求解 。 在 此 基础 上 ， 对 弥散 系数 的 主要 影响 因素 逐 项 加 以 讨论 
分 析 ， 再 将 其 结果 类 推 到 实际 的 多 孔 介 质 中 。 
















































































































































































一 、 研究 水 动力 弥散 的 理论 模型 

















里 论 (理想) 模型 可 以 给 出 弥散 系数 的 结构 ， 揭 示 弥 散 系 数 与 孔 际 骨架 、 水 流 参数 及 分 子 扩 
散 系 数 之 间 的 关系 。 具有 代表 性 的 机 械 弥 散 系 数 的 理论 模型 是 由 Bachmat 与 Bear (1964) Bear 
与 Bachmat (1990) 导出 的 相互 连通 的 空间 毛管 网 络 模型 ， 其 形式 为 






















































































1 U nUn 
D; = Ginn u f (P8) (6.2.1) 
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u 为 地 下 水 流速 [LYT]; Um uw 为 地 下 水 流速 分 





四 


AP: Di 称 为 机 械 弥 散 系数 ， 为 二 阶 对 称 张 量 ; 








HLT]; 右 端 的 函数 有 Ps,D) 具 有 如 下 关系 式 





F 
Boj- H 
JUR) P +48° +2 (6.2.2) 


~| 




















: PANTI HIN Peclet 数 ; aa, 其 中 ，! 为 毛管 的 平均 长 度 [L]，R 为 毛管 的 平均 水 力 


半径 。 显 然 ， 当 Peclet 数 很 大 时 ，XP。.9 近 似 等 于 1。 

ai 为 多 孔 介 质 的 弥散 度 , 是 一 个 完全 由 介质 的 空隙 性 所 决定 的 参数 , 包括 毛管 的 传导 系数 B， 
毛管 的 平均 长 度 7 和 曲折 率 7。a 和 是 一 个 四 阶 张 量 ， 在 三 维 空间 中 共有 3 = 81 个 分 量 ， 但 对 于 
各 向 同性 介质 ， 则 只 有 36 个 非 零 分 量 ， 且 仅 涉 及 两 个 数 w Far, BH 
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Giimn = 6,0 nn 机 2r 2 (6,,5;, + 5,5 jn ) (6.2.3) 
AP: ay Al ar 分 别 为 各 向 同性 介质 的 纵向 和 横向 弥散 度 [L];， 5 为 
l i=j 
6; -| oe (6.2.4) 
0 i#j 


将 式 (6.2.3) 代入 式 (6.2.1) 中 ， 并 取 (P..0 =1， 得 到 








uu, a 
Di = a,ud, +(a,-—a,) 7 (i, j=1,2,3) (6.2.5) 











对 于 直角 坐标 系 ， 依 据 式 (6.2.3)， 可 得 到 三 维和 二 维 地 下 水 渗流 中 机 械 弥 散 系 数 张 量 的 分 量 的 
表达 形式 。 如 对 二 维 渗流 中 的 弥散 问题 ，i,j 表示 zy 两 个 方向 ， 由 式 (6.2.5) 可 得 









































2 2 
u u 
P i Bb yy 
Da =a, —— +a 
u u 
u u 
了 ss 了 xy 
Di, = Di, =(a@,-a,) 7 (6.2.6) 
2 2 
u u 
x Y: 
Di, =a, =—+a, 一 
u u 














若 直角 坐标 系 中 一 个 坐标 轴 《〈 如 xz 轴 ) 与 平均 流动 方向 一 致 ， 则 称 该 轴 (x 轴 ) 为 弥散 主轴 弥 







































































散 主 轴 的 主 方向 即 为 弥散 主 方向 。 在 以 x 轴 为 弥散 主轴 的 情况 下 ， 即 w. =u, u,=0, A 


D', 三 CQ1U Di, = D, =0; D; = Qu (6.2.7) 























般 情 况 下 ， 对 于 渗流 场 中 不 同 点 的 平均 孔 隐 流速 的 方向 是 不 同 的 ， 弥 散 主 轴 也 会 随 孔 阶 流 

速 方向 的 变化 而 变化 。 只 有 当地 下 水 总 体 呈 均匀 流动 〈 即 满足 处 处 有 we 常数 ，wF=0) 时 ， 上 式 关 
系 才 对 整个 流 场 有 效 。 
多 孔 介 质 分 子 扩散 系数 D" 也 是 二 阶 对 称 张 量 ， 其 分 量 为 
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T n 


m ij 


D; =D 
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显然 7"<1， 所 以 D"%<D,， 说 明 多 孔 介质 中 溶液 的 分 子 扩散 系数 小 于 纯 溶 液 ! 
数 。 这 是 因为 多 孔 介 质 中 通道 曲折 ， 减 少 了 分 子 扩散 的 有 效 性 。 























分 子 扩散 系数 和 机 械 弥散 系数 


对 流 是 由 于 地 下 水 的 流动 而 产生 的 溶质 运 移 现 象 。 常 以 通 量 表示 溶质 运 移 上 


时 间 通 过 与 弥散 方向 垂直 的 单位 面积 的 溶质 质量 [IM/ (T ] 称 为 溶质 
































Jc= gC 














AP, q 为 水 流通 量 ; 


分 子 扩散 是 


C 为 溶液 浓度 。 























: Dn 是 纯 溶 液 中 的 分 子 扩散 系数 ，7"; 为 多 孔 介 质 曲折 率 张 量 的 分 量 。 

















(6.2.8) 
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度 使 高 浓度 处 的 物质 向 低 浓 度 处 运 移 ， 以 求 浓度 达到 均 
oe (Fick) 定律 ， 即 








Je 
OL 























1H H 








的 分 子 扩散 系 


的 多 少 ， 即 单位 











E 《对 流通 量 )。 对 流通 

















(6.2.9) 


! 于 液体 中 浓度 梯度 的 存在 而 引起 的 一 种 物质 运 移 现象 ， 它 与 流速 无 关 。 浓 度 梯 








。 在 自由 溶液 中 ， 分 子 扩散 通 量 服从 费 











(6.2.10) 


式 中 : Dy 为 自由 溶液 中 的 分 子 扩散 系数 [LYT]; C 为 溶液 浓度 ML); 工 为 扩散 方向 的 距离 CL). 





























D"=TDy, + 
机 械 弥 散 是 



























































道 系统 的 复杂 性 和 流体 的 特点 ， 导 致 流体 在 孔 辽 
质 质点 也 会 按照 孔 队 中 的 流速 分 布 迁 回 前 进 ， 在 流动 过 程 " 





























区 域 。! 

















于 多 孔 介质 中 微观 通 


于 多 孔 介质 的 存在 ， 使 得 介质 中 分 子 扩散 系数 D" 小 于 溶液 中 的 分 子 扩散 系数 Du， 其 关系 为 
了 是 反映 介质 特性 的 参数 ， 称 为 多 孔 介质 的 弯曲 率 。 
于 流体 的 流动 和 在 其 中 发 生 流动 的 孔 辽 系统 的 存在 而 产生 的 一 种 溶质 运 移 现 
象 ， 也 称 为 对 流 扩散 。 机 械 弥 散 使 溶质 逐渐 散布 到 越 来 越 大 的 流动 




















P 逐 渐 散 布 扩 




















EH 





长 ， 





越 大 的 范围 ， 如 图 6.2 所 示 。 这 是 微观 尺度 上 的 不 均匀 性 造成 的 机 械 弥 散 。 





图 








此 外 ， 由 于 流动 区 域 不 同 ， 不 同 
这 是 造成 机 械 弥 散 的 另 一 个 原因 。 
实验 证 明 ， 机 械 弥 散 也 服从 费 克 定律 。 关 以 Jm > 
则 有 




















6.2 水 动力 弥散 现象 
区 域 的 渗透 性 可 能 不 一 样 ， 形 成 了 宏观 尺度 上 的 不 均匀 性 ， 


litte 













D! 分 别 表 示 机 械 弥 散 通 量 和 














微观 流速 的 分 布 在 大 小 和 方向 上 都 不 一 样 ， 溶 
占据 多 孔 介质 中 越 来 


机 械 弥 散 系数 ， 
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ac 


Jn = =D! 
OL 





(6.2.11) 


Bear (1969) 分 析 认 为 机 械 弥 散 系数 D FLR FAE v 成 正比 ， 常 可 近似 表示 为 





D'=a-v 











: a 你 为 弥散 度 (L). 





式 






































(6.2.12) 





在 多 孔 介 质 水 流 中 ， 机 械 弥 散 与 分 子 扩散 的 作用 是 难以 分 开 的 ， 二 者 综合 作用 的 结果 就 形成 


了 水 动力 弥散 。 当 流速 较 大 时 ， 机 械 弥 散在 水 动力 弥散 中 起 主要 作用 ;， 当 流速 较 小 时 ， 分 子 扩散 
作用 就 变 得 更 为 明显 。 可 见 ， 影 响 水 动力 弥散 状况 的 基本 参数 应 包括 反应 流体 特征 的 流体 密度 jp、 


















































反应 介质 特性 的 体系 质点 流速 (可 用 质量 平均 速度 表示 〉 及 流体 的 质量 通 量 。 

















水 动力 弥散 作用 使 得 溶质 不 仅 治水 平流 动 方向 散布 ， 也 会 沿 垂直 于 


























平均 流动 方向 扩展 ， 前 者 





称 为 纵向 弥散 ， 后 者 称 为 横向 弥散 。 含 水 层 的 非 均 质 性 〈 包 括 局 部 微观 的 非 均 质 和 宏观 的 非 均 质 ) 
会 对 水 动力 弥散 产生 影响 ， 局 部 微观 非 均 质 还 可 能 是 引起 野外 实测 弥散 系数 与 室内 弥散 系数 相差 














若干 个 数量 级 的 主要 原因 。 














三 、 水 动力 弥散 的 尺度 效应 











多 孔 介 质 水 动力 弥散 尺度 效应 是 指 空 隙 介质 中 弥散 度 随 着 溶质 运 移 距 离 的 增加 而 增 大 的 现 
象 。 大 量 的 室内 和 野外 实验 表明 ， 由 于 研究 区 域 的 尺度 不 同 ， 所 得 到 的 弥散 系数 差别 悬 斧 ， 相 差 
可 达 3~5 个 数量 级 ， 即 使 在 同一 含水 层 ， 溶 质 运 移 距离 越 大 ， 测 出 的 弥散 度 也 越 大 。 充 分 说 明了 
弥散 度 与 研究 区 域 的 大 小 有 关 ， 即 在 室内 或 在 小 尺度 范围 内 获得 的 弥散 度 不 能 应 用 于 野外 大 区 域 
的 溶质 运 移 问 题 ， 这 就 使 得 将 水 动力 弥散 理论 用 于 区 域 地 下 水 污染 预测 等 环境 问题 的 研究 遇 到 了 





































































































新 的 难题 一 一 尺度 效应 。 





















































种 : (D 确 定性 方法 ， 从 微观 尺度 研究 溶质 在 空 阶 介 质 中 运 移 的 物理 机 制 


Tr 


























尺度 效应 问题 的 提出 进一步 推动 了 对 于 弥散 模型 和 弥散 机 理 的 研究 ， 其 研究 方法 包括 以 下 儿 


， 重 新 检验 对 流 一 弥散 方 

















程 的 可 行 性 ， 尤 其 是 空隙 介质 中 引入 Fick 扩散 定律 的 可 靠 性 ， 包 随机 方 
特性 ， 按 其 物理 性 质 、 水 力 性 质 和 溶质 运 移 性 质 所 遵循 的 随机 模型 分 布 











法 ,根据 含水 层 非 均 质 的 
， 建 立 溶质 运 移 随机 方程 





























探讨 避免 或 减 小 尺度 效应 的 方法 。 


(一 ) ”弥散 系数 的 尺度 效应 问题 


























的 定义 ， 弥 散 度 是 反映 空隙 介质 骨架 结构 的 特征 长 度 ， 反 映 了 对 弥散 作 





在 地 下 水 动力 弥散 理论 中 , 用 弥散 度 或 弥散 系数 来 表示 空 阶 介 质 的 弥 





和 水 动力 弥散 系数 的 表达 式 ; @@ 通 过 室内 与 野外 水 动力 弥散 试验 , 深入 研究 尺度 效应 的 影响 因素 ; 


散 特 征 。 根 据 Bear(1972 ) 
起 决定 作用 的 空隙 介质 






































性 质 ， 即 孔隙 度 、 颗 粒 形状 、 大 小 、 颗 粒 的 不 均匀 系数 、 空 了 连通 性 与 
散 试 验 表 明 ， 弥 散 度 主要 受 空隙 介质 中 颗粒 不 均匀 系数 与 颗粒 大 小 的 影 
隐 介 质 空间 变化 特征 的 影响 。 






































必须 从 微观 水 平 上 升 到 宏观 水 平 。 一 般 的 作法 是 ， 将 单 组 分 的 对 流 扩散 
元 体 上 取 空 间 平均 。 典 型 单元 体 是 能 够 反映 空 隐 介 质 结构 特征 在 宏观 上 
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BRR, KEX HANK 





响 ， 水 动力 弥散 主要 受 空 





显然 ， 在 微观 水 平 上 无 法 反映 介质 特性 的 空间 变化 ， 要 想 解 决 实际 的 地 下 水 溶质 运 移 问 题 ， 























方程 的 各 未 知 量 在 典型 单 
“均匀 ”的 最 小 单位 。 























多 孔 介质 的 非 均 质 性 都 是 普遍 存在 的 ， 从 微观 扩 度 到 宏观 斥 度 ， 通 常 将 多 孔 介 质 水 动力 弥散 
现象 划分 为 4 种 尺度 : 空隙、 实验 室 、 单 含水 层 与 区 域 含水 层 。 空 隙 尺度 中 的 非 均 质 主要 表现 为 
空隙 大 小 的 变化 ， 实 验 室 尺度 中 的 非 均 质 ， 是 细 砂 到 粗 砂 大 小 的 变化 及 更 细 粒 的 充填 分 布 ; 在 单 
含水 层 尺度 下 则 表现 为 细 砂 一 粗 砂 沉积 韵律 的 变化 ， 而 在 区 域 尺 度 下 ， 则 表现 为 不 同 成 因 所 形成 
含水 层 的 分 布 与 变化 。 

那么 ， 利 用 典型 单元 体 的 概念 能 否 描述 水 动力 弥散 中 的 尺度 效应 呢 ? 对 于 空隙 尺度 的 多 孔 介 


质 ， 如 果 存 在 着 一 个 包含 一 定数 量 的 颗粒 及 空 际 而 能 得 到 一 个 稳定 的 孔隙 度 值 ， 这 种 介质 是 均匀 
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的 ， 可 以 得 出 相应 的 渗透 系数 与 弥散 度 值 ， 但 随 着 研究 范围 的 扩大 ， 从 微观 尺度 到 宏观 尺度 是 连 
续 变化 的 ， 相 应 的 典型 单元 体 也 会 增 大 ， 不 能 得 到 一 定 尺 度 下 稳定 的 弥散 度 和 渗透 系数 “ 均 质 ”， 
另外， 典型 单元 体 没有 定量 信息 ， 无 法 其 体 测量 其 大 小 ， 所 以 无 法 定量 描述 尺度 效应 。 






























































































































































(二 ) ”尺度 效应 的 分 形 特征 


宏观 弥散 与 微观 弥散 的 机 制 是 相同 的 ， 即 多 孔 介 质 的 非 均匀 性 进而 造成 流速 的 不 均匀 为 产生 
水 动力 弥散 的 主要 因素 。 弥 散 度 反 映 了 多 孔 介质 骨架 结构 的 特征 长 度 ， 它 随 着 研究 尺度 的 增加 而 
增 大 。 不 同 尺度 下 多 孔 介 质 结构 具有 上 自 相似 性 ， 则 尺度 效应 也 具有 自 相 似 性 。 于 是 ， 可 以 用 分 形 
里 论 来 定量 描述 多 孔 介 质 水 动力 弥散 的 尺度 效应 。 
分 形 维 数 是 描述 分 形 的 主要 参数 ， 也 简称 为 分 维 。 在 实际 工作 中 ， 常 根据 测度 关系 确定 维 数 。 
一 般 ， 直 线 或 曲线 是 1 维 测度 ， 平 面 或 球面 是 2 维 测度 ， 具 有 长 、 宽 、 高 的 形体 是 3 维 测 度 。 若 
把 立方 体 一 边 的 长 度 扩大 到 2 倍 ， 那 么 2 维 测 度 的 表面 积 即 为 关 倍 ，3 维 测度 的 体积 即 为 22 倍 。 
因此 ， 若 把 基准 单位 长 度 扩 大 到 2 倍 ， 并 假定 它 能 成 为 具有 22 倍 的 量 ， 这 个 量 就 称 之 为 D HER 
WE. HERE D 维 测度 的 量 假 定 为 ， 长 度 为 L， 则 有 如 下 关系 : 
1 
Lox? (6.31) 
于 多 孔 介质 中 水 动力 弥散 尺度 效应 的 具体 表现 是 弥散 度 随 溶质 运 移 距离 的 增加 而 增 大 ， 可 
将 溶质 运 移 距 离 工 视 为 度量 弥散 度 的 基准 尺度 ， 在 双 对 数 坐 标 纸 上 点 绘 弥散 度 与 基准 尺度 的 关系 
曲线 ， 知 为 直线 则 从 另 一 角度 说 明 尺度 效应 具有 分 形 特征 ， 直 线 的 斜率 即 为 尺度 效应 的 分 维 。 


第 三 节 ”溶质 运 移 的 对 流 - 弥散 方程 


多 和 孔 介 质 中 的 溶液 运动 体系 为 一 多 相 分 散 体 系 ， 其 中 包含 有 固体 颗粒 、 液 体 和 气体 ， 对 于 饱 
和 水 流 运动 来 说 , 一 般 假设 气体 不 存在 。 含有 溶质 的 水 体 在 多 孔 介 质 中 的 运动 空间 即 为 孔 际 空间 ， 
于 多 孔 介 质 结构 的 复杂 性 和 分 布 的 随机 性 ， 其 孔 际 的 分 布 是 杂乱 无 革 的 。 而 我 们 一 般 所 观测 到 
的 多 孔 介质 中 的 水 流 现 象 ， 都 是 流体 在 孔隙 中 微观 运动 的 宏观 表现 。 因 而 我 们 需要 研究 其 中 各 宏 
观 物 理 量 的 关系 ， 和 其 所 遵从 的 基本 规律 ， 这 就 是 水 动力 弥散 方程 。 













































































































































































































































































































































































































































































一 、 水 动力 弥散 方程 























水 动力 弥散 方程 常 称 为 对 流 -弥散 方程 。 这 里 以 饱和 渗流 为 例 导出 在 只 有 一 种 溶质 和 溶剂 的 二 
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元 体系 条 件 下 的 对 流 -弥散 方程 。 


为 导出 宏观 水 平 上 的 水 动力 弥散 方程 ， 治 用 在 渗流 中 采用 的 典型 单元 体 的 概念 ， 即 所 涉及 到 
的 变量 和 参数 在 每 个 空间 点 处 的 值 都 是 在 典型 单元 体 平均 意义 上 的 值 。 
在 所 考虑 的 均 质 各 向 同性 渗流 区 域 中 任 取 一 单元 体 ， 如 图 6.3。 设 ges Gps gz DIN AIA Pa TLE 
Ex y TARDE n IURE. Ed 时 段 内 ， 引 起 单元 体 中 溶质 质量 变化 的 主要 有 对 流 和 
水 动力 弥散 两 种 作用 《忽略 吸附 等 的 影响 )。 






































































































































z Fe(x. y z tAn) 


Fir ey + A zl 
Fa 





























图 6.3 单元 体 示 意图 



































1. 由 对 流 作 用 引起 的 溶质 质量 变化 


设 Mi:、Miy、Mis 分 别 表示 在 dt 时 段 内 沿 x、y、z 方向 流入 单元 体 的 溶质 质量 的 增 量 ， 有 





















































oe OE) ed 
ax 
a(c 
m= MN yacaca (6.3.1) 
M. rp 
OZ 














2. 由 对 流 弥散 作用 引起 的 溶质 质量 变化 


WW Ma. May. 1 分 别 表示 在 dt 时 段 内 沿 x、y、 z 方 问 
溶质 质量 增 量 ， 即 























1 于 水 动力 弥散 作用 而 产生 的 单元 体内 








M,, =—n 一 dxdydzdt 


oJ 
M,, = i cai (6.3.2) 





Mii L ET 
Oz 



































根据 质量 守恒 定律 ， 单 元 体内 由 对 流 和 弥散 作用 在 dt 时 段 内 引起 的 溶 











容 质 质量 变化 的 代数 和 ， 














应 等 于 该 单元 体内 溶质 质量 的 变化 量 ; nL axdydzdr, 则 有 有 
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nLdxdydedt=M,, +M,,+M,,+M,,+M,,+M,, 


将 式 (6.3.1) 和 (6.3.2) 代 入 该 式 ， 两 边 同 除 以 ndxdydzdt， 得 
OJ 
oC _ fA, Wy a, (ct)? cE jfet) (6.3.3) 
ôt or y & Ox\ n) ON nj) Oz n 


-D y =- ERARG3IJA TREK 
n n 











y 


o E 
将 费 克 定律 = -D, 一 和 孔隙 流速 =f, v 
Ox, n 




















动力 弥散 方程 
< -2o E) p Zo.) pe 
Ot Ox OE &l “oy) Ox ~ Ol Oy\ ”Oy 
[o E) o E) oE.) (6.3.4) 
Ov Ox) Oy\ 6z) 0 ôz j) 0z Ox 
Op 8) |2) , (C%) ac.) 
0z * dy Ox Oy Oz 
上 式 可 简写 为 
ôC ð ac | Aa(Cy,) 
= D, i, j=1,2,3 6.3.5 
at 2 {0,2 ax, 2 nce 
也 可 简写 为 以 下 两 种 形式 : 
< =div(D grad C)-div (Cv) (6.3.6) 
<~=v(Dvc)-v(cv) (6.3.7) 


二 、 水 动力 弥散 方程 的 扩充 


《一 ) 有 源 汇 项 时 的 弥散 方程 
当 渗 流 区 内 有 工作 井 或 溶质 有 放射 性 衰减 时 ， 根 据 质量 守恒 原理 ， 水 动力 弥散 方程 的 基本 形 
式 不 变 ， 仅 将 相应 的 源 汇 项 了 加 入 即 可 ， 此 时 水 动力 弥散 方程 形式 为 


a(Cy, 
ge epee ARN Ce) (6.3.8) 
Ot OX, Ox, Ox; 


















































针对 不 同情 况 ，Z 有 具体 的 表达 式 ， 常 见 的 有 以 下 两 种 情况 : 
(1) 放射 性 衰减 
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当 所 而 












































究 的 示 踪 剂 在 多 孔 介 质 的 运 移 过 程 中 发 生 放射 性 衰减 时 ，| 
度 的 变化 率 了 与 其 质量 成 正比 ， 有 




















J 这 衰减 造成 示 踪 剂 浓 
(282 9G 
Ot 
it 














(6.3.9) 
: 1 是 示 踪 剂 衰减 常数 ， 为 示 踪 剂 平均 寿命 的 倒数 CT; 此 时 了 表示 单位 时 间 单 位 体积 的 多 
孔 介 质 中 液 相 溶质 由 于 放射 性 衰减 而 减少 的 示 踪 剂 的 质量 
(2) 均匀 补给 或 开采 项 



























































如 果 向 含水 层 注 入 含有 溶质 浓度 为 Co 的 水 , WÀ 
则 溶质 的 注入 率 了 为 




















位 时 间 对 单位 体积 含水 层 的 注水 量 为 WT), 






















































































(ee (6.3.10) 
n 
AP: n FLIP AN FURR 
采 时 ， 设 单位 时 间 从 单位 体积 含水 层 中 开采 的 量 为 WCT")，C 为 开采 区 的 溶质 浓度 〈 即 方程 
中 的 待 求 浓度 C, 交 环 六 )， 则 由 开采 引起 的 溶质 的 减少 率 7 为 
fa" 6 (6.3.11) 
n 
若 计 算 区 内 有 越 流 补给 或 其 他 入 渗 补 给 时 AE 

















积 内 越 流 或 入 渗 补 给 水 量 ， 即 可 























， 只 要 能 根据 补给 强度 求 得 单位 时 间 单 位 含水 层 体 
据 补 给 水 中 溶质 浓度 计算 7， 然后 加 入 水 动力 弥散 方程 即 可 。 
《二 ) 有 吸附 和 解吸 时 的 弥散 方程 







































































吸附 是 溶液 中 以 离子 形式 存在 的 溶质 从 液 相 中 通过 离子 交换 转移 到 回 
质 浓度 的 过 程 。 解 吸 则 是 相反 的 过 程 




















Es 即 固 








相 表 面 ， 从 而 降低 了 溶 
相 中 含有 的 溶质 离子 从 固 相 表面 进入 液 相 ， 从 而 增加 
了 溶质 浓度 。 可 见 ， 吸 附和 解吸 作用 的 结果 也 应 该 综合 到 源 汇 项 中 去 。 
为 了 建立 吸附 和 解吸 的 表达 式 ， 需 同时 考虑 液 相 与 回 
溶质 浓度 , 即 单 位 体积 的 























































































































相 中 溶质 质量 守恒 。 设 F 表示 固 相 中 的 
回 相 所 含 溶质 的 质量 。 令 RC, 了) 表示 在 单位 时 间 单 位 体积 的 多 孔 介 质 中 ， 
由 固 相 进入 液 相 的 溶质 质量 ， 当 KC, 站 为 正 ， 则 为 解吸 作用 ; 反之 ， 则 为 吸附 作用 。 不 论 吸 附 还 
是 解吸 ， 其 中 的 液 相 溶质 变化 率 了 为 
F 
PR (6.3.12) 
n 
液 相 由 于 解吸 (吸附 〉 作 用 而 增加 (减少 ， 的 溶质 质量 ， 也 正 是 固 相 减少 (增加 〉 的 溶质 质 
量 。 因 此 ， 在 这 种 情况 下 ， 单 位 时 间 单 位 体积 固 相 的 溶质 质量 的 减少 为 
O a AG) (6.3.13) 
Ot l-n 
将 式 (6.3.13) 代 入 式 (6.3.12)， 得 
l-n OF 
nAn A (6.3.14) 
n Ot 
将 式 (6.3.14) 代 入 式 (6.3.8)， 可 得 到 考虑 吸附 和 解吸 作 














3 下 的 水 动力 弥散 方程 : 







































































































































































6c _ ô 6C | 6(Cv,) 1-n ôF eee 
Ot Ol “Ox, Ox, n Ot 
上 式 中 ， 液 相 溶质 浓度 C 与 固 相 中 溶质 浓度 瓦 互 为 函数 关系 。 在 非 均衡 条 件 下 ， 有 
OF F 
人 -pc-E = ac—or (6.3.16) 
ot a, 
式 ! : Bs d~s an b 均 为 常数 。 在 均衡 条 件 下 ， 有 : 
F=aC (a = 常数 ) (6.3.17) 
将 式 (6.3.17) 代 入 式 (6.3.15)， 并 设 R Fee C 整理 后 得 
n 
R, a D, LAS, (6.3.18) 
Of xl “Ox, Ox, 
D, 

或 OES 2 ret 2 2 E (6.3.19) 

ôt Ox,;\ R, oO) Ox,\ Ri 

式 (6.3.18) 和 式 (6.3.19) 是 在 均衡 条 件 下 有 吸附 或 解吸 情况 下 的 水 动力 弥散 方程 。 虽然 方程 中 没 
有 明显 含有 源 汇 项 ， 但 因 Ry > 1， 由 吸附 或 解吸 所 产生 的 后 果 是 把 弥散 系数 和 和 孔隙 平均 流速 都 缩 
小 了 LURu， 相 当 于 减缓 了 弥散 的 进程 ， 故 Ry 称 为 延迟 因子 。 

当 同 时 存在 抽水 、 注 水 、 放 射 性 衰减 和 吸附 时 ， 将 各 种 情况 进行 琶 加 即 可 。 例 如 ， 向 含水 层 
注入 含 示 踪 剂 浓度 为 C6 的 水 , 示 踪 剂 勾 发 生 放射 性 衰变 ,而 吸附 服从 线性 均衡 等 温 关 系 ， 此 时 水 
动力 弥散 方程 为 

D, 
Ce E CE | a Ae GU) (6.3.20) 
Ot Ox,\ R, Ox, ) ox R, n 
(=) 运动 坐标 系 中 的 水 动力 弥散 方程 




















若 引 进 运动 坐标 系 : 


x =x; -vt (Oo =x, y,Z) 


ver =0 (t =t) 








即 相对 于 运动 坐标 系 而 言 ， 流 体 并 没有 运动 ， 因 此 不 考虑 源 汇 项 的 水 动力 弥散 方程 的 形式 变 


为 














ac ofp ac 
ôt! Ox} "Ox, 





(6.3.21) 
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三 、 非 饱 和 带 中 的 水 动力 弥散 方程 


(一 ) 非 饱 和 带 中 的 水 动力 弥散 方程 


与 饱和 带 中 溶质 弥散 类 似 ， 非 饱和 带 中 溶质 弥散 也 近似 遵循 费 克 定律 。 所 不 同 的 是 ， 非 饱和 
带 的 含水 率 0 是 变化 的 。 当 仅 考 虑 对 流 、 分 子 扩散 、 机 械 弥 散 的 作用 时 ， 溶 质 的 总 通 量 .7 为 对 流 
通 量 和 水 动力 弥散 通 量 有 b 之 和 ， 由 式 (6.1.1) 和 式 (6.1.6)， 在 水 平一 维 情况 下 ， 有 


/= -ODS + vOC (6.3.22) 
X 

























































































民 据 质量 守恒 原理 ， 土 壤 单 元 体内 溶质 的 质量 变化 率 应 等 于 流入 和 流出 该 单元 体 溶 质 通 量 之 
差 ， 由 此 可 导出 一 维 溶质 运 移 的 对 流 -弥散 方程 
ô 
(AC) _ | oo 6(vOC) 
Ot Ox Ox Ox 
推广 到 三 维 情况 ， 非 饱和 土壤 的 对 流 -弥散 方程 为 
O Ton, E], Hop, relop. Ela | on, | 


Ot Ox ax | al 2al axl Fal al ”or 


+ 2 oD fae + g oD, <|, 2 jon, <|+2 BW (6.3.24) 
Oy| 7| l æj & Ox | & ” oy 


+2 on, S| a(acy,) lC) alec.) 
Z 





























(6.3.23) 









































Ox Oy Oz 


Z 





Wxj=x, xy, =z, (6.3.24 A 


See OD, us ONRI] (i, j =1,2,3) (6.3.25) 
ôt Ox, " OX, Ox, 
或 _ = div (0D grad C) -div (8Cv) (6.3.26) 





当 土 壤 处 于 饱和 状态 时 , 含水 率 9 取 饱 和 含水 率 & (或 孔隙 率 n), 即 9=Q, 式 (6.3.23)~(6.3.26) 
成 为 饱和 带 中 水 动力 弥散 方程 ， 因 此 ， 上 述 形式 可 作为 饱和 一 非 饱 和 带 中 水 动力 弥散 方程 的 统一 
形式 。 


























(=) 方程 的 扩充 


与 饱和 带 一 样 ， 在 非 饱 和 土壤 环境 中 ， 除 了 溶质 运 移 的 水 动力 弥散 机 理 以 外 ， 还 会 由 于 某 些 
化 学 和 生物 等 作用 产生 一 定 的 溶质 (如 有 机 质 的 消化 作用 所 产生 的 硝酸 盐 离 子 ), 也 会 造成 某 些 溶 
质 从 土壤 中 消失 (如 硝酸 盐 被 植物 所 吸收 )。 考 虑 上 述 因素 的 影响 , 则 需 在 基本 方程 (6.3.23) 一 (6.3.26) 
中 加 上 源 汇 项 Qo EX 2。 为 单位 时 间 内 单位 体积 土壤 中 所 生成 或 消失 的 溶质 质量 。 加 入 源 汇 项 
后 ， 方 程 (6.3.25) 成 为 
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+O,  (ij=1,2,3) (6.3.27) 


a(0C) 2| 2 a(gCv) 
Ot Ox, 


” Ox, Ox, 
































吸附 和 解吸 是 土壤 中 液 相 与 固 相 表 面 以 离子 形式 存在 的 溶质 通过 离子 交换 进行 转换 的 过 程 ， 
溶质 的 沉淀 和 溶解 也 与 之 类 似 ， 都 会 导致 溶质 数量 的 变化 。 但 这 种 情况 下 ， 转 化 过 程 中 没有 溶质 
的 产生 和 消失 ， 只 是 单元 体内 部 液 相 以 外 的 溶质 储存 量 的 变化 。 若 以 G6 表示 单位 体积 土壤 中 液 相 









































以 外 的 溶质 质量 的 储存 量 ， 其 变化 率 为 














a 于 是 ,在 方程 (6.3.27) 的 基础 上 ， 加 入 这 部 分 储存 量 


的 变化 ， 方 程 成 为 


0(6C+o.,) | a(bCv ) 








+0, (i,j=1,2,3) (6.3.28) 





(三 ) 考虑 不 动 水 体 作 用 时 的 水 动力 弥散 方程 


实验 证 明 ， 由 于 土壤 中 存在 死 端 孔 险 ， 可 形成 一 定 的 不 动 水 体 ， 这 部 分 水 体 尽 管 不 易 流 动 ， 
但 却 与 可 动 水 体 之 间 依 赖 扩散 作用 发 生 质量 交换 ， 从 而 参与 了 非 饱和 带 浴 质 运 移 过 程 ， 在 描述 非 
饱和 带 溶 质 运 移 的 数学 模型 中 应 包括 这 种 溶质 交换 机 理 。 
由 质量 守恒 原理 ， 考 虑 到 不 动 水 体 的 作用 ， 多 孔 介 质 中 的 溶质 运 移 方程 可 以 表示 为 : 


0(0,C+0,S) _ ?| c 8(g,Cv) 


























































































































6D 有 6.3.29 
at a ae z ) eeg 


mij 
Ox, ; 














RE: 0, 为 可 动 水 体 的 含水 量 ，0,, 为 不 动 水 体 的 含水 量 ， O, + 9,, = 9 ; 5 为 不 动 水 体 的 浓度 。 














| 





对 于 饱和 或 非 饱 和 水 流 运动 问题 ， 可 动 水 体 和 不 动 水 体 之 间 的 质量 交换 速率 与 它们 之 间 的 浓 
度 差 成 正比 ， 即 : 





60 S 
= C-S 6.3.30 
a( ) (6.3.30) 


RP: a 称 为 质量 交换 系数 TD. 
土壤 中 溶质 运 移 问题 是 非常 复杂 的 过 程 ， 难 以 解析 求解 ， 一 般 通 过 数值 方法 来 求解 。 



































四 、 水 动力 弥散 方程 的 定 解 条 件 








为 了 求 得 水 动力 弥散 的 偏 微分 方程 的 解 C, y, z, 妨 ， 必 须 给 出 特定 的 初始 条 件 和 边界 条 件 。 为 
简单 起 见 ， 以 方程 (6.3.4) 为 例 ， 说 明 主 要 的 初始 及 边界 条 件 。 
初始 条 件 : 在 计算 区 域 范 围 内 给 出 浓度 的 初始 分 布 
C(x, y,Z,t) 


TH, 0 是 任意 给 定 的 初始 时 刻 ，Co 是 位 置 的 已 知 函数 。 
设 整 个 渗流 区 内 初始 浓度 C= 0， 在 上 = 加 时 刻 ， 位 置 为 x=xo、 yy=J、z=20 的 一 点 处 有 一 瞬 
































eg = Co (x,y,2) (6.3.31) 
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时 《脉冲 ) 注入 ， 注 入 的 示 踪 剂 总 质量 为 M， 其 初始 条 件 可 表示 为 
C(x,y,2,t,) =(M/)o( x- X,)6 (y- yo)6(z—2,) (6.3.32) 


HH, 6 是 Dirac-6 函数 ，n HES FLIP FL E. 

边界 条 件 : 相对 于 计算 区 域 边界 而 提出 的 边界 条 件 ， 取 决 于 这 些 边界 的 外 侧 区 域 中 出 现 的 介 
质 和 流体 的 类 型 。 所 提出 的 边界 条 件 应 遵循 的 原则 是 ， 在 边界 曲面 的 任何 一 点 处 ， 溶 质 的 质量 通 
量 沿边 界 法 线 方向 ;的 分 量 ， 在 稳定 的 边界 两 侧 必 须 相 等 。 常 见 的 边界 条 件 有 以 下 三 种 : 

第 一 类 边界 ，i Ce 即 












































































































































C(x,y,2,t) =C (x,y,2,t 
ea ee (6.3.33) 
(x,y,2)el, t>0 
第 二 类 边界 ， 边 界 上 的 弥散 通 量 是 已 知 函 数 qx, y, z, A Bl 
D, Cn, =—g, (x, y,z,t) (6.3.34) 
Ox, 
T> 
第 三 类 边界 ， 边 界 上 的 溶质 通 量 是 已 知 函数 qg, y, z, 0, RE 
Gp ee n, = g; (Xx,y,2,1) (6.3.35) 
Ox, i 





五 、 水 质 模型 





























如 前 所 述 ， 水 动力 弥散 是 溶质 在 地 下 水 流 系统 ! 于 对 流 、 机 械 弥 散 和 分 子 扩散 而 产生 的 
一 种 物质 运 移 现 象 。 要 解决 一 个 实际 的 溶质 运 移 问题 ， 必 须 同时 建立 水 流 、 水 动力 弥散 和 流体 性 
状 的 方程 ， 即 建立 相应 的 水 质 模型 。 根 据 要 解决 的 实际 弥散 问题 的 范围 和 精度 要 求 ， 可 建立 水 动 
力 弥 散 型 和 对 流 型 两 种 水 质 模型 。 























《一 ) 水 动力 弥散 型 水 质 模 型 


在 计算 范围 较 小 ， 精 度 要 求 较 高 ， 不 容许 忽略 过 渡 带 的 情况 下 ， 应 建立 水 动力 弥散 型 水 质 模 
型 。 可 分 为 均 质 和 非 均 质 流体 两 种 情况 。 
(1) 非 均 质 流 体 
对 于 非 均 质 流体 〈( 即 p、w 非 常数 )， 深 质 浓度 的 变化 将 影响 流体 的 密度 和 黏度 4w， 而 c 和 /的 变 
a 即 浓 度 分 布 与 流速 分 布 既 相 互 影响 又 相互 依赖 ， 二 者 都 是 未 
函数 。 因 此 ， 对 一 个 实际 的 地 下 水 质问 题 常 需 联 立 求解 下 列 方程 组 。 
ee 















































k. 
Eg pa ee (6.3.36) 
nu Ox, Ox, 
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二 个 状态 方程 : 























p=p(C.p), u=u(C,p) (6.3.37) 
对 低 浓度 不 可 压缩 流体 ， 可 用 它 的 一 阶 近 似 式 : 
P=Pyt+a(C-C,), w=m,+B(C-C,) (6.3.38) 








AP: Co 为 一 参考 浓度 : por mo ÆREN Co IN ISR RE AISNE; a p 是 由 试验 确定 的 常数 。 
一 个 水 动力 弥散 方程 (对 流 -弥散 方程 ): 









































ac af ac) a(cy) 
对 饱和 流 sap, JLS 
i at zf j c) x, Od 
aoc) 6f 0(8C)) alecn) 
对 非 饱 和 流 = i 
寺 非 饱和 流 ar 2| j ex, ax, (i,j ) 


一 个 质量 守恒 方程 《连续 性 方程 ): 

















op AP) =0 
ot Ox, 





(6.3.39) 








EIRE p 表示 水 的 压力 ; 其 余 符 号 意义 同 前 。 

以 上 共有 7 个 方程 ,正好 可 以 求解 7 个 未 知 数 (C,p,p, by Vas vsV)。 在 适应 的 初始 和 边界 条 件 
下 ， 通 过 联 立 求解 即 可 唯一 地 确定 出 各 个 未 知 量 。 这 7 个 方程 连同 相应 的 初始 和 边界 条 件 ， 就 构 
成 了 非 均 质 流体 水 质 的 水 动力 弥散 型 数学 模型 。 

(2) 均 质 流体 

均 质 流体 的 p 和 为 常数 ， 浓 度 分 布 不 会 影响 速度 的 分 布 ， 所 以 弥散 方程 、 连 续 性 方程 和 运 
动 方程 均 与 状态 方程 无 关 ， 整 个 方程 组 的 求解 可 分 为 两 个 独立 的 问题 。 第 一 个 问题 ， 先 由 连续 性 
方程 和 运动 方程 解 出 速度 分 布 ， 为 渗流 计算 问题 ， 第 二 个 问题 ， 把 速度 分 布 代入 弥散 方程 独立 求 
解 ， 即 可 求 得 计算 区 浓度 分 布 。 可 见 对 均 质 流体 来 说 ， 溶 质 运 移 的 计算 量 可 大 大 减少 。 而 大 多 数 
实际 的 溶质 运 移 计 算 问 题 ， 浓 度 都 较 小 ， 故 可 近似 视 为 这 类 情况 。 但 对 海水 入 侵 问题 则 不 能 视 为 
均 质 流体 ， 因 为 海水 含 盐 浓 度 很 高 ， 而 浓度 变化 对 p、y 有 明显 的 影响 。 

在 均 质 各 向 同性 多 孔 介质 中 的 均 质 流体 ， 可 根据 渗流 区 和 溶质 弥散 的 特征 ， 分 为 以 下 几 种 水 
质 模型 
1) 饱和 渗流 区 弥散 问题 的 水 质 模型 ， 包 括 : 

地 下 水 渗流 微分 方程 : 









































































































































Oh ð Oh 
承 压 水 : = KM 6.3.40 
Me ot | 2) ie 

ch ð Oh 
WK: = Kh 6.3.41 
rat ral 2) Par 
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Nee 


运动 方程 ( 达 西 定律 ): 





vy,=-—— (i=1,2,3) (6.3.42) 





水 动力 弥散 方程 ; 式 (6.3.5)。 








上 述 各 式 中 ，j 是 承 压 含水 层 的 弹性 释 水 系数 ，/ 是 潜水 含水 层 的 给 水 度 ，K 是 渗透 系数 或 水 
力 传导 度 ): 是 孔 阶 率 ， 水 头 h=z+ 2 。 


近似 用 于 非 饱和 带 ， 从 而 可 建立 统一 的 饱和 - 非 饱和 水 流 微分 方程 。 




















2) 非 饱 和 渗流 区 弥散 问题 的 水 质 模型 ， 包 括 : 
非 饱 和 土壤 水 渗流 微分 方程 : 














Oh ð Gh) OK(h) .. 
C(h)— =—| K (h)— |+ —— =1,2,3 5.2.23 
a kaž a ASNAN nce 
运动 方程 : je (¢=1, 2,3) (6.3.42) 
n Ox 





水 动力 弥散 方程 : 式 (6.3.25)。 

3) 饱和 - 非 饱 和 渗流 区 弥散 问题 的 水 质 模型 

无 论 是 饱和 带 还 是 非 饱和 带 ， 水 的 运动 都 遵循 质量 守恒 原理 ， 而 且 实 验 也 证 明了 达 西 定律 可 
于 潜水 面 上 的 压力 p 等 于 大 






















































































气压 ， 潜 水 面 以 上 质点 的 水 势 p 小 于 大 气压 ， 潜 水 面 以 下 质点 的 水 势 p 大 于 大 气压 。 设 大 气压 为 
零 ， 则 位 于 潜水 面 处 、 潜 水 面 以 上 和 潜水 面 以 下 水 的 压力 分 别 为 p=0、p<0、p>0 三 种 情况 。 














饱和 - 非 饱和 渗流 区 弥散 问题 的 水 质 模型 包括 以 下 方程 : 
地 下 水 渗流 微分 方程 : 


20 Oh ô On| OK(h) 
—+C(h)|— =—| K (h)— |+—-— =1,2,3 6.3.43 
oa ( ) Ot 2 ( 2l Oz ena) 


运动 方程 为 式 (6.3.42); 
水 动力 弥散 方程 为 式 (6.3.25)。 












































上 式 中 各 符号 意义 同 前 。0 是 土壤 体积 含水 量 , 表示 单位 体积 含水 层 中 水 所 占 体积 的 百分数 , 0<n， 
只 有 当 土 壤 达 到 饱和 时 ， 才 有 0 =m 此 时 非 饱和 带 弥散 方程 就 转变 为 饱和 带 弥散 方程 。 在 饱和 条 
件 下 ， 式 (6.3.43) 中 的 C(h) 为 零 ， 该 式 成 为 饱和 水 流 方程 式 。 当 Gn 时 ， 等 号 左 侧 第 一 项 较 小 ， 可 


忽略 不 计 ， 该 式 即 为 非 饱和 水 流 方程 。 


计 




































































车 有 了 吸附、 衰减 或 抽 、 注 水 等 情况 ， 在 水 动力 弥散 方程 中 加 入 相应 的 源 汇 项 即 可 。 
在 用 水 质 模型 解决 实际 地 下 水 质问 题 时 ， 必 须 对 所 选 水 质 模型 进行 检验 校正 后 才能 用 于 实际 
。 验 证 的 方法 是 ， 首 先 确定 出 模型 中 各 种 参数 和 边界 条 件 的 估计 值 ， 代 入 选 定 的 水 质 模型 ， 




























































































计算 模拟 已 有 的 污染 历史 或 试验 过 程 ， 检 查 模拟 计算 结果 与 现场 观测 资料 或 试验 资料 的 一 致 性 。 
若 不 一 致 ， 需 用 试 估 一 校正 或 其 他 优化 方法 对 参数 进行 修正 ， 直 到 拟 合 良好 为 止 。 此 时 才 得 到 一 


个 可 以 实际 应 用 的 水 质 模 型 。 为 保证 这 一 模型 的 可 靠 性 ， 最 好 根据 该 模型 的 预测 






























































AS 





# 果 再 进行 一 些 








现场 的 验证 工作 。 


190 


(二 ) 纯 对 流 型 水 质 模型 


水 动力 弥散 作用 体现 于 污染 水 与 未 污染 水 之 间 存 在 的 过 渡 带 上 。 如 果 过 渡 带 的 宽度 与 所 研究 





























范围 相 比 其 为 狭窄 时 ， 就 可 以 忽略 弥散 作用 ， 采 用 纪 
纯 对 流 模 型 可 分 为 两 种 : 一 种 是 只 用 水 流 方 也 
在 水 质 方程 中 不 考虑 弥散 作用 。 
(1) 用 水 流 方 程 预测 溶质 运 移 
当 两 种 可 溶 混 (污染 和 未 污染 ) 济 
一 个 突变 的 锋面 ， 它 随 着 污染 的 发 
























































对 流 型 水 质 模型 ， 可 以 使 计算 工作 大 为 简化 。 














另 一 种 是 将 水 流 方程 与 水 质 方程 相 耦 合 ， 但 



































蔡 作用 类 似 活塞 的 运动 ， 














置 ， 可 用 数值 方法 求解 。 
设 已 知 时 段 初 锋 
面 的 位 置 和 形状 ; 



































一 般 来 说 ， 














面 的 位 置 ， 可 沿 锋面 取 若 干 点 ， 使 这 些 点 的 数量 足以 多 ， 以 能 充分 刻画 出 锋 
计算 出 各 点 在 该 时 刻 的 速度 ， 继 而 计算 各 点 在 时 段 末 所 
走 的 距离 ， 即 可 求 得 它们 在 该 时 刻 的 位 置 ， 如 此 逐 时 段 计 算 ， 即 可 求 得 不 同时 刻 锋 面 的 位 置 。 
对 于 流速 大 ， 弥 散 系数 很 小 的 弥散 问题 ， 可 以 采用 这 种 纯 对 流 型 模型 。 但 对 一 个 




















j 水 流 方程 和 达 西 定 得 














sr Reh = 
Sk Pp all, HEN 

















j 这 种 纯 对 流 模型 ， 取 决 了 
(2) 水 流 方 程 与 水 质 方程 的 耦 























体 之 间 的 过 渡 带 宽度 可 忽略 时 ， 可 将 这 个 过 渡 带 近似 视 为 
展 不 断 移动 ， 污 染 物 所 到 之 处 就 是 两 种 流体 的 分 界面 。 这 种 豫 
塞 型 模型 。 这 类 问题 的 求解 归结 为 如 何 确定 运动 锋面 的 位 






















































































六 所 研究 问题 的 规模 及 要 求 的 精度 。 











该 方法 是 以 水 量 均衡 与 质 和 


质量 均衡 方程 














水 量 方程 求 得 任 一 时 段 水 量 的 变化 量 分 布 ， 代 入 

















得 出 该 时 段 浓度 变化 的 分 布 。 








对 平面 二 维 污染 问题 ,可 用 有 限 差分 法 分 别 建立 任 一 差分 单元 i 的 水 量 均 衡 方程 ( 即 水 流 有 限 














差分 方程 ) 和 溶质 质量 均衡 方程 《 即 溶质 有 限 差 分 方程 )。 取 任 一 时 间 段 At， 先 由 水 流 差分 方程 求 
出 单元 :与 相 邻 任意 单元 7 的 交换 流量 0， 和 单元 所 含水 量 WW， 再 由 质量 均衡 方程 求 得 单元 i 

















的 浓度 Cio 









































第 四 节 ”水 动力 弥散 方程 的 解析 解 


在 理想 条 伯 





是 非 第 必要 的 。 














































































































FE 下, 解析 解 能 够 精确 地 反映 函数 的 分 布 变 化 规律 。 但 是 除 少数 特别 简单 的 模型 外 ， 
实际 常 遇 到 的 溶质 运 移 问 题 难 以 得 到 解析 解 。 尽 管 妇 
因为 各 种 数值 方法 要 
来 确定 弥散 系数 ， 还 
目前 溶质 运 移 方程 | 








上 此 ， 研 究 溶质 运 移 基 本 方程 的 解析 解法 仍然 











解析 解 来 进行 验证 和 比较 ， 要 利用 解析 解 或 配合 标准 曲线 
铎 析 解 的 适用 条 件 来 设计 室内 或 野外 试验 等 等 。 
对 均 质 各 向 同性 含水 层 中 的 一 维 或 径 向 流水 动力 弥 


























散 间 题 ， 在 地 下 水 为 稳定 流 ， 弥 散 系数 为 常数 的 条 件 下 求 得 的 。 现 仅 就 一 维 流动 的 溶质 运 移 间 题 








解析 解 的 求解 方法 作 些 














一 、 有 放射性 衰减 时 水 动力 弥散 方程 的 解析 解 


设 有 一 半 无 限 的 多 孔 介质 
踪 剂 浓度 瞬时 变 为 Co 并 维持 不 变 , 溶质 具有 
v， 溶 质 运 移 的 定 结 问题 可 以 表示 为 








题 ， 原 始 状 态 溶质 浓度 为 0， 起 始 时 刻 ， 边 界 处 示 




















衰变 作用 。 水 流 运动 为 一 维 均匀 流 ， 孔隙 流速 为 常量 
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对 于 式 (6. 


式 (6.4.2) 














式 


将 式 (6.4. 


C(x, p) = 





将 式 (6.4.2) 4 


2 
C(x, 六 -Se i 全 42), 





2 
aC pC ,oC 


Ot Ox Ox 
C(x,0)=0 

C(0,t)=C,, t>0 
C(o,t)=0, t>0 


4.1) 应 用 拉 氏 变换 ， 并 应 用 式 〈6.4.1) 中 的 起 始 条 件 ， 得 到 


2 一 
oC ys pe 0 


C(0,t)=C,/p, t>0 
C(~,t)=0, t>0 















































为 线性 齐 次 二 阶 常 微 分 方程 ， 其 通 解 为 : 











C(x, p) = Ae + Be™ 





2 = 
Lor Bly Ea EP” ~~ A+ P)= 0 的 两 个 根 : 











7 ZA +4D(A+ p) 
7 2D 
a v—Vv +4D(A + p) 
p 2D 

4) 代入 式 (6.4.3) 得 到 : 


2 
‘on +4D(A + p) 中 oem _ I? ce 











2D 





的 边界 条 件 代 入 上 式 ， 有 4=0，B=CYWP， 可 以 得 到 式 (6.4.4) 的 











2D N4 D 


查 拉 氏 逆 变换 表 得 到 : 
_G vx x-tvv +4DA 
C(x,t) = o2) ion [AG paral (ae x IDE I} + 





| v? Jes j = v adta) 
+xp|| x z+ 
4D 





式 (6.4.7) 即 为 有 放射 性 衰减 时 对 流 -弥散 方程 的 解析 解 。 
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| 


= 
F 


(6.4.1) 


(6.4.2) 


(6.4.3) 


(6.4.4) 


(6.4.5) 


(6.4.6) 


(6.4.7) 


二 、 保守 性 溶质 水 动力 弥散 问题 的 解析 解 





半 无 限 多 孔 介质 中 保守 性 溶质 的 一 维 运 移 问 题 ， 原 始 状 态 溶质 浓度 为 0， 起 始 时 刻 边 界 处 示 
踪 剂 浓度 瞬时 变 为 Co 并 维持 不 变 ， 水 流 运 动 为 一 维 均 匀 流 ， 孔 际 流速 为 常量 v， 溶质 运 移 定 解 问 


题 为 









































oC OC c 
=D FY 
Ot Ox Ox 
C(x,0) =0 (6.4.8) 
C(0,t)=C,, t>0 
C(~,t)=0, 1>0 


比较 式 (6.4.8) 和 式 (6.4.1)， 可 以 得 到 式 (6.4.8) 的 解 为 


C(x, p= Bl ee 24) ol Z ee (52) (6.4.9) 


Rp: erts S e d MRRP, Dix EN, R 4.69) HERRIA 
T Zz 




























































































以 忽略 ， 有 
Eole 2 (6.4.10) 
Co 2 2/Dt 
将 式 (6.4.10) 改写 为 
G x—vt 
l=N (6.4.11) 
< 
RP: N D AESSR N=- | e 和 wx ， 根 据 正 态 分 布 函数 的 性 质 
V27 
N(D=0.84, VCD=0.16 
可 以 得 到 
at = rel 84 
= =-] (6.4.12) 
y2 Dto16 y2 Dice 
式 中 : tois 和 to84 分 别 表示 在 观测 点 x 处 的 C/Com~e 的 浓度 过 程 线 上 C/Co 分 别 为 0.16 和 0.84 FY t 
值 。 由 式 (6.4.12) 可 以 得 到 














2 
“5 Ulis ot] eas 


Vio vis 


式 (6.4.12) 常用 于 利用 一 维 水 动力 弥散 实验 求解 纵向 弥散 系数 D。 
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第 五 节 ”溶质 运 移 问题 的 数值 方法 


对 于 一 确定 的 定 解 问题 ， 求 解 方法 不 外 乎 以 下 三 种 






































fi 
足 。 用 实验 模拟 方法 求解 对 流 - 弥 散 问题 目前 应 用 很 少 ， 在 本 


























弥散 方程 的 数值 方法 ， 主 要 为 有 限 差 分 法 和 有 限 单元 法 。 














yee 
Wi- 














y 


有 限 差 分 法 


假设 溶质 在 多 孔 介质 中 的 运动 过 程 中 ， 不 发 生 吸 附 、 沉 洗 、 衰 变 等 化 学 作用 ， 上 


















































发 生 任何 作用 ， 描 述 一 维 溶质 运动 过 程 的 水 动力 弥散 方程 可 以 写 为 : 
E 
Of Ox Or Ox 

式 中 : C: 溶质 浓度 D: 弥散 系数 ， 一 般 可 以 表示 为 D= Qj |V |; 














A 人 


TLIRE. Aime 
不 同 ， 方 程 (6.5.1) 可 以 呈 为 抛物 型 方程 和 双 





一 项 表示 水 动力 弥散 作用 ， 第 二 项 表示 对 流 作用 。 


曲 型 方程 的 性 质 。 









































《一 ) 水 动力 弥散 方程 的 差分 法 与 数值 困难 






























































孚 析 方 法 只 能 应 用 于 较 简 单 的 情况 ， 要 求 边 界 形状 规则 ， 起 始 分 布 均 义 ， 这 在 实际 问题 
BHU. AA 








数值 方法 和 实验 模拟 方法 。 
HIR XEN 
要 讨论 求解 对 








| 也 不 与 介质 





(6.5.1) 


Qi 为 纵向 弥散 度 ; 厂 为 平均 
按照 流速 和 弥散 系数 的 大 小 











根据 前 述 有 限 差 分 法 的 一 般 概念 ， 可 对 研究 区 域 [xu, zy ] 进行 等 距 前 分 ， 在 所 得 前 分 网 各 节点 
EX (6.5.1) 式 应 用 差分 代替 导数 ， 即 : 
ac c*'—c! 
atl At 
k+l 

Ep = [pis cist - (D4 + D)e + DE} CH] 
ĉ ye m 1 yi! Ci =e Os ey oe cr + C: 
ax Ax i+1/2 2 i-1/2 2 
RA (6.5.1) 式 得 到 差分 方程 : 

AD, IC 和 TBDIC +CD,C* = fD, (i =2,3,-+-,n-1) (6.5.2) 














式 中 : 
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平缓。 


Lantz (1972) 





2 
BD, = DH! 4 DH pn Av yes, OE 
1 一 这 Itz 2 Itz 2 1 一 这 At 
k+l l k+1 
CD;=-—D,, Ta i 
JD, = Ax? /At-C} 
] 差 分 方程 式 (6.5.2) 计 算 水 动力 弥散 问题 时 ， 常 出 现 如 下 数值 困难 : 
(1) 数值 弥散 (numerical dispersion) 
数值 弥散 是 指 在 浓度 锋面 处 ， 由 数值 法 求 得 的 浓度 曲线 形状 比 实际 界 国 
对 一 维 对 流 一 一 弥散 方程 进行 了 分 析 ， 认 为 产生 数值 弥散 之 主要 原因 是 对 于 


























为 对 于 显 式 差分 格式 只 要 适当 选 有 
元 工 <10 时 ， 尽 管 可 以 


间 步 长 和 时 间 步 长 过 小 ， 
(2) 数值 跳动 《过量 ， 
数值 跳动 是 指 在 浓度 锋面 处 ， 月 
果 违 背 了 基本 的 物理 意义 。 过 量 
图 减 小 数值 弥散 时 ， 这 时 3 




















a ous 


一 种 算法 力 



































使 数值 计算 难以 进行 。 


overshoot ) 



































差分 代替 时 所 引入 的 截断 误差 而 致 。 显 式 差 分 格式 比 隐 式 差分 格式 所 引入 的 
日 空间 步 长 和 时 间 步 长 ， 可 以 充分 减 小 数值 








数值 计算 求 得 的 相对 浓度 大 于 最 大 值 
是 与 数值 弥散 相伴 随 的 另 一 种 现象 ， 二 者 是 相互 联系 的 ， 当 应 











过 量 现象 是 | 
所 引起 的 。 
3) 导致 物理 




















时 有 : 


& peclet žk p, = es , courant 数 c= 一 一 。 
D Ax 


当 pS2IN, Fh 
pe>2 时 ， 
势 。 对 流 占 优 给 方程 


NZ 





占 优势 。 














于 时 


间 步 长 与 空间 尺 
































Be 


失实 的 离散 方程 
与 一 般 扩 散 方程 《如 渗流 方程 ) 
使 历 得 差分 方程 的 系数 矩阵 不 对 称 


H (6.5.2) 中 系数 4D，CD; 都 为 负 值 ， 系 数 久 
CD; 变 为 正 数 ， 这 时 方程 组 (6.5.2) 可 能 不 再 满足 对 角 
昌 的 求解 带 来 很 多 不 利 因 























匹配 不 佳 ， 使 得 含水 

















的 有 限 差 分 方程 不 同 ， 
































过 量 现象 会 越发 严重 ， 反 之 亦 然 。Fried(1975) 认 为 ， 
层 在 数值 上 不 能 “吸收 ”注入 


阶 导数 和 时 间 导 数 
数值 弥散 要 小 ， 认 
弥散 。 但 是 ， 当 

















通过 适当 选取 空间 步 长 和 时 间 步 长 而 得 到 较为 满意 的 结果 ， 然 而 此 时 空 

















1 或 小 于 最 小 值 0， 这 种 





出 现 
的 污染 物 








1 于 水 动力 弥散 方程 中 对 流 项 的 出 现 ， 








。 为 考查 方程 组 (6.5.2) 的 性 质 ， 假 设 孔 际 流速 信 为 常数 ， 这 





2 


BD, 0D S0 
At 


VAt 





























素 o 


E 阵 满足 对 角 








占 优 ， 也 称 弥 散 


























占 优 ， 也 称 对 流 





占 优 








从 物理 概念 上 分 析 , 一 般 情况 下 ， 当 it1 节点 的 浓度 增 大 , i 点 的 浓度 也 会 增 大 , 但 在 pe>2 时 ， 


由 于 系数 CD; 与 BD 符号 相同 ， 而 方程 碳 
减 小 。 这 种 情况 下 得 到 的 差分 格式 在 物理 概念 上 是 失真 的 ， 而 这 利 





的 。 









































侧 为 定量 CY ， 当 Ca 增 大 时 , i 节点 浓度 C 则 有 可 能 会 


a 





PRENE EP PAS 4 E 





计算 经 验 表 明 , 对 于 小 peclet 数 的 情况 , 数值 解 与 精确 解 非常 接近 。 但 对 于 大 peclet 数 的 情况 ， 
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数值 解 的 过 渡 带 变 宽 ， 浓 度 锋面 变 平缓 ， 在 锋面 前 后 还 出 现 解 的 跳动 (过 量 〉 现象 。 
为 解决 这 种 困难 ,计算 中 常 要 求 单元 的 peclet 数 ps<2、courant 数 c<1。 然而 这 种 要 求 大 大 增加 
了 计算 工作 量 。 
以 下 几 种 数值 方法 是 为 解决 对 流 项 占 主导 优势 时 引起 的 跳动 和 数值 弥散 问题 而 提出 的 ， 各 种 
方法 也 都 各 有 其 优 缺点 。 































































































(二 ) ”对 时 间 导 数 采 用 高 次 近似 的 差分 格式 


如 上 所 述 ， 对 时 间 导 数 用 一 阶 差分 近似 时 ， 应 用 隐 式 方法 将 引入 数值 弥散 。 为 了 减 小 数值 弥 
散 ， 对 弥散 系数 较 小 的 情况 ， 可 对 时 间 导 数 采用 高 次 近似 的 格式 。 





















































仍 以 方程 (6.5.1) 为 例 ， 等 式 右 端的 差分 形式 同 前 ， 对 于 左 端的 时 间 项 ， 将 二 在 Cx, fT) 处 
用 泰勒 级 数 展开 : 








acj CM -ct Arac” 












































= + O(At? 6.5.3 
at |, At 2 ot’ |. me) ee 
C 
利 月 二 。 当 对 流 在 溶质 分 散 中 起 主要 作用 ， 可 以 假设 D=0, 
这 时 ， 由 (6.5.1) 式 ， 有 : 
oe -2 (ve) (6.5.4) 
ot Ox 














上 式 对 1 求 导 ， 并 利用 式 (6.5.4)， 得 到 : 


2 
ô 7 = -22 ve) z -2(e%)- 2r 2 | 
Ot Ot \ Ox Ox Ot Ox Ox 


RA (6.5.3) 式 得 到 : 











k+l 


oC 
ot 








At 2 Ox Ox 2 Ox Ot 


i 


k+l pk 
Oe | 2) At 0 [cX) solar) (6.5.5) 




















KE (6.5.1) 式 右 端 用 差分 代替 后 ， 将 〈6.5.5) 代入 得 : 



































AT Cı + BT,C, +TCTC = JI, (6.5.6) 
k+l 
she AT, =-Dii+y2,- > a. 
2 2: 2 2 2 2 Ot |, 
a k+l At k+l At k+l 
DT, = Diy, — 7 en on as Eru i 

a pn e OV tt A | A 
DN ND, Grd A 
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At Ax At eyf” 
Chap ae 
BEN oe ae 2 aly 
Ax? k 
= C! 
JT, ae. 

















经 与 解析 解 的 比较 结果 表明 ( 杨 金 忠 ，1986)， 对 于 流速 为 常数 的 情况 ， 时 间 导 数 采用 高 次 差 


分 后 ， 








所 得 结果 仍 出 现 跳 动 和 数值 弥散 。 


(三 ) 带 有 上 风 因子 的 差分 格式 
对 于 差分 格式 在 物理 概念 上 失真 的 




































































相当 于 对 弥散 系数 加 入 修正 项 ( 




















ME 
Ty 








问题 ， 采 用 带 有 上 风 因 
























































-- 堂 = )， 弥 散 现 象 应 有 所 改善， 


但 


子 的 差分 格式 ( 














在 弥散 系数 很 





小 时 ， 





Axe 


简称 上 风格 式 ) 是 





















































解决 办 法 之 一 。 上 风格 式 也 常 称 为 逆风 格式 、 逆 流 格式 ， 是 在 单元 质量 均衡 基础 上 ， 加 强 对 流 项 
入 流 方向 的 浓度 对 均衡 区 域 的 影响 ， 以 达到 减少 数值 困难 的 方法 。 

上 风 差 分 格式 的 建立 采用 单元 均衡 法 。 首 先 将 研究 区 域 进 行 剖 分 ， 在 章 分 网 格 上 建立 与 各 个 
节点 相应 的 均衡 域 。 要 求 各 个 均衡 域 将 整个 研究 区 域 覆 盖 ， 既 没有 重复 也 没有 空余 ， 并 要 求 在 均 
衡 域 的 交接 部 位 通 量 相 容 ， 从 而 可 以 保证 在 整个 研究 区 域 上 质量 守恒 。 章 分 节点 i 的 均衡 域 取 为 
与 其 相 邻 两 节点 中 点 所 构成 的 区 域 (图 64)， 记 为 9; = Ly yxy] 











-I x.y, i 


2; 


Xie irt 














图 6.4 节点 i 均衡 域 Q， 

















将 一 维 水 动力 弥散 方程 (6.5.1) 在 @ ERD, F: 
Cana | 2 p30 2 clas 
,ot g\Ox Ox Ox 
分 别 计算 上 式 中 各 项 : 
[二 dr- A,C-L, 
a Ot 
+ 
(È Cor cas -pe-rc] 
oso\Ox Ox Ox 0 % 
i uy, 
a pie po VC| 
Ox |, Ox |; “HY 
GA i- 
代入 前 式 得 : 





Xi X 
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eg =p pe VC| +VC (6.5.7) 
Ox |. Ox |, “HY A 
A iy 
tP: L = =al Ax, + Ax Ax, = A,C, Rate L 上 9C 的 平均 值 
AH: = y= 7( i1 十 AE i Xin, — Xj 3 1G KINE x; Br ` S 
对 于 均衡 域 o; KAFR Ab SS BOR EFA AE KRN 
OC C-C, 
D emate 6.5.8 
Ox HA Ay. oe 
vA 
VC Lae Vay (1-0)Ca + OC, | (6.5.9) 
AP: O WEOL, ALMA. 

















si aa 1 . wW kK 1 se hir ab 
4Vi> OB, O> Ys “Vy 0m, OS. HV, >0, OBREDI GRY, 


Os 
度 取 为 入 流 方向 节点 的 浓度 。 因 此 ， 上 风格 式 在 
响 。 








<E 


到 








O 取 值 为 0) 则 所 得 格式 为 完全 上 风格 式 。 这 时 由 于 对 流 作用 通过 均衡 域 Q; 的 边界 点 x, y 处 的 浓 


概念 上 强调 了 入 流 方 向 的 浓度 对 均衡 域 的 影 
类 似 地 ， 可 得 到 xx_y 点 处 的 对 流 -弥散 通 量 


oC Dy D, 
D—-+VC x 2-V „(l C ;一 
| Ox | Pe i o) i 











i-h, 
+1V_0|C. 6.5.10 
Ax, , 7] i-l ( ) 





< 在 Q, 上 的 变化 率 取 为 i 点 的 变化 率 ， 即 


k+l k 
ee 


At 
将 式 (6.5.8) ~ (6.5.10) 代入 式 (6.5.7)， 并 取 隐 式 格式 得 











式 中 : 





(6.5.11) 
4 ULC +B Gee +E UCh = JU i 


(6.5.12) 











AU, = pen -Vy 
k+l 
+ Ax. 
BU, = i= ex aay, TADE 
l rhe V.-x(1-Q)+ ZETT 
DE? 
i 
EU, T Ax. +V¥,,y(1-Q) 
Ax, , + Ax, x 
人 
IU; 2At i 
为 进一步 讨论 方程 〈6.$.12) 的 性 质 ， 假 设 流速 VA, “4 y>0 时 ， 取 QO=1， 这 时 AU- 
EU; 符 号 相同 ， 且 与 BU; 符 号 相反 ,方程 组 满足 主 对 角 占 优 ， 当 浓度 CH 或 Ci BY ( 减 ) 时 ， 浓度 
Ci 也 随 之 增 减 ， 从 物理 概念 上 看 所 取 的 格式 是 有 意义 的 ;， 当 V<O 时 ， 取 O=0， 上 面 的 条 件 仍 能 满 





























7. 


MAY 
SAN 











足 。 这 说 明 无 论 对 于 Peclet 数 多 大 ， 月 





ag 


上 风格 式 时 ， 都 可 以 得 到 主 对 角 占 优 的 方程 组 ， 且 解 
















































































































































































在 物理 意义 上 是 真实 的 。 但 从 误差 上 来 看 ， 采 用 上 风 差 分 格式 中 对 流 项 的 截断 误差 为 0(Ax) ， 其 
结果 比 一 般 差 分 格式 《如 中 心 差分 格式 ) 引入 的 误差 要 大 。 这 是 上 风格 式 存 在 的 固有 缺点 。 
《四 ) 特征 线 方法 
当 对 流 -弥散 方程 [ 式 (6.3.5)] 中 的 流速 v 相对 较 大 时 ， 弥 散 项 相对 较 小 可 忽略 ， 方 程 呈现 出 一 阶 
双 曲 型 方程 的 性 质 ， 此 时 用 特征 线 法 求解 双 曲 型 方程 比较 有 效 。 
利用 特征 线 法 的 目的 是 减少 方程 (6.3.5) 右 端的 一 阶 导数 在 差分 离散 时 产生 的 数值 弥散 。 以 下 说 
明 其 基本 思路 。 
考虑 二 维稳 定 饱和 渗流 的 水 动力 弥散 方程 
6C OC OC oC ec 
aS + 6.5.13 
E ae ae ee ey, on 
AP: V、v 为 平均 孔 际 流速 ，Di、Dr 分 别 为 纵向 和 横向 弥散 系数 。 
在 离散 方程 (6.5.13) 时 ， 不 离散 右 端 的 一 阶 导数 项 ， 而 引进 一 个 动 坐 标 。 对 于 流 场 内 任 一 质点 
(xy) 在 某 一 时 刻 1 位 于 位 置 
x=x(t), y=y(t) (6.5.14) 
的 运动 质点 来 说 ， 其 运动 速度 即 平均 孔 际 流速 (实际 平均 流速 ) 为 
dx dy 
=—, = 一 一 6.5.15 
Pag En : 








该 方程 为 动 坐 标的 运动 方程 ， 也 称 为 方程 (6.5.13) 的 特征 方程 。 满 足 方程 (6.5.15) 的 曲线 称 为 特 








根据 全 导数 的 定义 ， 有 





征 〈 曲 ) 线 。 洛 此 特征 线 的 浓度 变化 为 ， 


dC ôC ôC dx aC dy 





(6.5.16) 


dt ôt Ox df 








将 式 (6.5.15) 代 入 式 (6.5.16)， 


Oy dt 


并 对 照 方程 (6.5.13)， 得 
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数 项 ， 从 而 减少 或 避免 

















TA 


dC 








OC 

—=D + 
dt L Oy? 

可 见 ， 通 过 特征 方程 的 转换 以 后 ， 方 程 (6.5.13) 可 用 方程 (6.5.17) 来 描述 ， 而 后 者 不 含有 一 阶 导 


阶 导数 离散 产生 的 数值 


oC 
T oy 




















弥散 问题 。 这 样 ， 




















转化 为 求解 式 (6.5.17) 和 式 (6.5.15) 所 构成 的 微分 方程 组 的 问题 。 














RP BAPE Sy Ua AR ZL. 
溶质 运 移 时 ， 不 仅 能 观 




















(1980) 对 特征 线 法 进行 了 解释 : 
L 察 到 水 动力 弥散 ， 还 能 看 到 溶质 随 水 流 一 起 运 移 ， 即 对 流 。 








当 我 们 在 








求解 式 (6. 


一 个 静止 坐标 系 中 观察 地 下 水 ! 


(6.5.17) 





5.13) 的 问题 就 














但 当 我 们 跟着 


一 个 以 平均 流速 vy 运动 的 质点 观察 时 则 看 不 到 对 流 ( 即 对 流 项 不 出 现 ), 只 看 到 相对 于 对 流 的 水 动 





力 弥散 。 而 式 (6.5.17) 的 解 C=C(D) 正 是 表示 沿 特 征 线 (6.5.15) 运 动 的 质点 的 浓度 随 

只 要 在 渗流 区 内 绘 出 很 多 特征 线 ， 沿 这 些 特征 线 ， 解 出 由 于 水 动力 弥散 所 导致 的 浓度 的 变 f 
在 Lagrange 观点 下 求 得 了 对 流 - 弥 散 方程 的 解 。 但 
个 固定 坐标 系 ,通过 























们 通常 要 先 确立 
































固定 坐标 系 

















特征 线 法 首先 需 将 研究 
6.5a)。 在 每 个 网 格 
的 浓度 变化 不 均匀 ; 
置 ， 由 此 可 追踪 质点 的 位 移 ( 












































放 入 一 定量 的 运动 质点 ， 





太 多 ， 计 算 工作 量 增加 )。 























































































































动力 弥散 作用 所 引起 节点 溶质 浓度 的 变化 。 












































定位 置 # 















































4 人 时 刻 质 点 位 置 
or a LS E 





时 间 的 变化 。 


因此 ， 
» BẸ 





这 种 Lagrange 观点 下 的 解 不 够 直观 。 为 此 ， 人 
中 一 群 移动 质点 的 移动 来 勾画 出 上 述 特 征 线 簇 ， 
再 把 动 点 的 浓度 变化 转换 到 固定 的 差分 网 格 点 上 ， 就 可 以 得 到 人 们 习惯 的 浓度 分 布 ， 
观点 下 的 浓度 分 布 。 这 就 是 特征 线 法 的 基本 思想 实际 上 是 一 种 Euler-Lagrange 解法 。 
区 域 章 分 为 有 限 差 分 矩形 网 格 ， 节 点 置 于 网 格 区 域 Ry 
一 般 放 4 个 ， 也 有 多 到 9 个 
在 每 个 计算 时 段 中 
图 6.Sb)。 由 于 每 个 质点 本 身 都 有 
质点 的 位 移 ， 就 可 以 确定 出 由 于 对 流 作用 而 引起 质点 浓度 的 变化 ， 然 后 再 


即 在 Euler 





的 中 心 点 Q 





的 (质点 太 少 ， 计 算出 
| 式 (6.5.15) 决 定 质点 的 运动 位 
具有 相应 的 浓度 ,通过 
式 (6.5.17) 确 定 由 于 水 




















ta) ib) 
图 6.5 HNDE 
计算 过 程 如 下 : 
(1) 计算 纯 对 流 引 起 的 暂时 浓度 
图 6.5b 表示 在 一 个 网 格 区 域 态 中 放 入 4 个 质点 ， 令 这 些 质点 的 初始 浓度 等 于 同一 网 格 内 节点 
Gj) 的 初始 浓度 C? 。 如 质点 六 位 于 网 格 中 ， 则 有 Co =C. 








为 了 确定 由 对 流 引 起 的 浓度 变化 ， 首 先 需要 追踪 质点 的 位 移 。 











Crys )， 浓 度 为 oe : 
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BUA p fet 
































p nite E WART 


式 (6.5.15) 的 差分 近似 确定 : 





时 刻 的 位 置 为 

















xn =x, t Atv (6.5.18) 


ye =y +At v (6.5.18b) 
































式 中 : Vs 为 质点 p TE OS AVY DUE x 和 了 方向 的 平均 孔隙 流速 ， 其 值 可 以 由 邻近 节点 流速 的 





























双 线 性 插值 求 得 ， 而 各 节点 的 流速 是 通过 求解 水 流 方程 ， 并 由 达 西 公式 确定 ; AEA 时 间 内 vy, 






































vy ARAB, p 点 在 相 ! 时 刻 的 位 置 直接 利用 式 (6.5.18a) 和 式 (6.5.18b) 计 算 ; 若 在 At 时 间 内 vo v 有明 
显 变化 ， 需 将 At 分 n 步 计 算 ， 每 一 步 分 别 取 用 不 同位 置 的 vw，v,， 按 上 述 两 式 分 步 计 算 ， 以 获得 


























































































































较 精 确 的 新 位 置 xx” ,ys”。 但 此 法 要 花费 的 机 时 较 多 。 所 有 质点 都 进行 上 述 计 算 后 ， 便 得 到 A 














?~ p 


时 刻 质 点 的 新 的 分 布 。 





























将 A! 时刻 所 有 落 入 网 格 Ry 中 质点 浓度 的 平均 值 作为 节点 GD KRE, FC 表示 ，* 号 






































J 以 表示 该 浓度 值 只 是 该 时 刻 由 于 对 流 作用 而 产 和 9 
在 一 个 网 格 Ry 中 如 何 计算 各 质点 浓度 的 平均 值 














N 








E 的 暂时 浓度 ， 而 非 最 终 浓度 。 











将 影响 浓度 的 计算 结果 。Huyakom 和 





Pinder(1983) 认 为 ， 当 质点 通过 Ry 的 边界 进入 相 邻 网 格 会 造成 相 邻 网 格 间 浓度 平均 值 出 现 大 的 波 
动 ， 纯 粹 的 算术 平均 会 导致 浓度 值 的 跳跃 。 因 此 ， 他 们 建议 每 个 质点 给 一 个 作用 面积 〈 三 维 时 为 

















体积 )， 随 质点 一 起 运动 ,按照 落 在 每 个 网 格 内 该 质点 作用 面积 的 比例 来 分 配 相应 的 浓度 值 。 如 图 





6.6 所 示 ， 当 质点 1 从 网 格 Rj 移动 到 新 的 位 置 后 ， 其 作 
























































用 面积 在 网 格 Rj、 Rini,、 有 HH Rij 中 














都 有 分 布 ， 就 按 各 网 格 所 包含 的 作用 面积 的 比例 〈 如 网 格 Ry 8A, ) 来 分 配 质点 1 的 浓 


ij 











度 给 这 个 网 格 。 这 种 平均 方法 在 程序 设计 中 较为 麻烦 ， 但 可 以 得 到 更 精确 的 结果 。 
























































孙 讷 正 (1989) 提 出 找 出 与 所 考虑 节点 @] 横 








质点 p， 按 距离 加 权 平 均 来 计算 质点 浓度 平均 值 





图 6.6 单元 中 质点 浓度 平均 值 计算 示意 图 





向 距离 不 i 








即 








~ 




















Fait 1.5Ax, 纵向 距离 不 超过 1.5Ay 的 所 有 
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2. 
d.. 
G (6.5.19) 

















式 中 ，d, ,表示 质点 与 节点 (i 站 间 的 距离 。 这 样 做 在 程序 上 比较 容易 处 理 。 





























(2) 纯 弥散 部 分 的 节点 浓度 及 六 时刻 节点 总 浓度 计算 





























ET 时刻 节 点 的 总 浓度 还 包括 水 动力 弥散 作用 和 除 对 流 以 外 其 他 作用 引起 的 浓度 变化 。 由 于 在 
对 流 部 分 计算 时 已 限制 了 时 间 步 长 不 能 太 大 ， 因 此 在 弥散 部 分 的 计算 中 可 以 用 显 式 差分 格式 。 对 
式 (6.5.17) 的 各 项 差分 后 ， 有 























k+l k k+l 
ac CG -Cy AG 




















dt At At 
OC Cia 2C + Ce 
ar (Ax) 
oC _ Cy -2¢;5" 在 GC 
ôy? (Ay) 

将 上 述 差 分 近似 式 代入 式 (6.5.17)， 可 得 到 差分 方程 

AC -AD o 204" +) + EB 2 +N) 6520 
Ax) (Ay) 

































































式 中 : ACE 表示 由 于 水 动力 弥散 引起 节点 的 浓度 变化 值 ; 右 端的 CY" CT DR CMEC 














的 平均 值 ) 已 由 对 流 部 分 的 计算 得 出 ， 是 已 知 量 。 当 存在 源 汇 项 时 ， 还 应 考虑 由 于 源 汇 、 化 学 或 
生物 化 学 作用 、 吸 附 与 解吸 等 对 浓度 的 影响 。 
个" 时刻 节 点 的 总 浓度 值 由 下 式 确定 : 






























































CH =C ACT (6.5.21) 

JH, A 时 刻 质 点 p 的 总 浓度 为 
Ca FAC (6.5.22) 
AP: ACK 表示 质点 p 由 于 水 动力 弥散 作用 引起 的 浓度 变化 值 ， 该 变化 值 是 随 节点 浓度 的 变化 











而 变化 的 。 在 计算 AC4 时 应 格外 小 心 ， 以 防 出 现 负 浓度 值 C4 。 根 据 计算 经 验 ，AC43 可 用 以 

















下 方法 确定 : 
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k 


HACH > O0, WRACH =ACH, HACE <0， 则 取 ACH = ACh! -L ， 因 为 将 其 代 
i,j a” p a i,j i P i,j i ee 











I, *k+ 
J C 
AC 
入 式 7 k+l = k E i,j > vy kt AA 
式 (6.5.22) 后 ， 得 C， =C; l-er |>0， 故 可 保证 Cw AER 
i,j 








重复 上 述 过 程 ， 便 可 求 得 不 同时 刻 的 浓度 分 布 。 

为 了 保持 前 述 显 式 差分 格式 的 稳定 ，At 必须 取得 足够 地 小 。 为 此 ， 在 At 取 值 时 应 满足 下 列 三 
个 定性 准则 (Huyakorn & Pinder, 1989): 

1) 类 同 于 水 流 问 题 的 稳定 准则 ， 一 般 取 At 满足 : 


ars pin asf) 2... 2. (6.5.23) 
整个 区 域 (Ax) (Ay) 


2) 要 求 单元 Courant 数 小 于 1， 即 At ww < Ax，At.v，< Ay 。 因 为 质点 流速 小 于 或 等 于 整 

































































个 区 域 中 的 最 大 和 孔 际 流速， 以 上 条 件 可 以 写 为 

































































eo. ge (6.5.24) 
(v, Ja (v, J 
(3) 边界 条 件 和 源 汇 项 的 处 理 
在 研究 区 的 隔 水 边界 和 源 、 汇 附近 ， 质 点 运 移 会 磁 到 许多 麻烦 ， 需 要 进行 特殊 处 理 。 
在 有 水 流 流入 的 边界 处 ， 当 原来 放置 的 质点 移出 紧 靠 边界 的 网 格 时 ， 要 及 时 补充 同等 数量 的 
新 质点 ， 其 浓度 等 于 流入 液体 所 含 溶质 的 浓度 。 在 有 水 流 流出 的 边界 处 ， 网 格 中 的 质点 应 任 其 移 

















出 边界 。 隔 水 边界 附近 的 质点 按 式 (6.5.18) 计 算 时 会 流入 隔 水 边界 内 ， 为 了 满足 在 隔 水 边界 上 没有 
水 流通 过 的 条 件 ， 通 过 边界 映射 再 把 该 质点 返回 到 含水 层 中 《图 6.7)。 



























































隔 水 边界 

V4 AAA 
a \ CELIA 

o > A SI 

| VAI 

| oboe 

。 格 点 ; @ 质点 ;一 实际 水 流 途径 , --- 计算 的 水 流 途 径 
图 6.7 隔 水 边界 处 的 映射 
源 汇 项 往往 是 地 下 水 流速 的 奇异 点 。 对 于 源 节 点 ， 流 速 为 径 向 发 散 的 ， 质 点 会 连续 移出 网 格 














单元 而 导致 空白 单元 , 为 保证 流体 和 溶质 的 连续 性 , 在 源 所 在 的 网 格 单元 中 需 不 断 加 入 新 的 质点 。 
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移出 一 个 质点 ， 立 即 补充 一 个 新 质点 。 图 6.8 表示 当 区 域 水 流 比较 弱 的 情况 下 ， 一 个 不 与 隔 水 边 
界 相 邻 的 源 所 在 网 格 的 质点 补充 过 程 。 当 区 域 水 流 比较 强 时 ， 可 能 会 有 质点 从 外 面 进 入 源 所 在 的 
网 格 然 后 又 离 去 ， 这 些 质点 不 用 补充 ， 因 为 它们 并 不 是 来 自 源 所 在 的 网 格 。 图 6.9 表示 与 隔 水 边 
界 相 邻 的 源 所 在 网 格 质 点 的 补充 过 程 。 随 着 源 所 在 网 格 中 质点 的 离 去 ， 并 在 相 邻 的 网 格 中 占据 新 
的 位 置 时 ， 在 同一 相对 位 置 上 需要 补充 新 的 质点 以 维持 稳定 、 均 匀 的 质点 流 。 






























































a. 区 域 水 流 相 对 弱 的 情况 
Kx-1 时 段 KX 时段 
和 Hy. | ijt] i j+ 








R 
e” te 4 we 。 13 14° i fo°* 
b. 区 域 水 流 相对 弱 的 情况 
em: O 源 ,， @ p 质点 p 初 始 位 置 ，op 质点 p 的 新 位 置信 p 补充 质点 p 的 位 置 


6.8 一 个 不 与 隔 水 边界 相 邻 的 源 所 在 网 格 的 质点 补充 











上 








| 
NS = | 
a, 16 | 17 Ag |99 
d e 9 e 
. 格 点 ; S MK. 0 源 , g p 质点 p 的 初始 位 置 ,o p 质点 p 的 新 位 置 ，A p MERAH 
图 6.9 与 隔 水 边界 相 邻 的 源 所 在 网 格 的 质点 补充 
有 汇 的 网 格 会 有 质点 不 断 移 进 ， 需 要 不 断 地 取消 一 些 已 完成 该 时 间 步 长 所 有 计算 的 质点 ， 以 








避免 质点 过 挤 。 
上 述 方法 原理 简明 ， 但 由 于 要 求 特 殊 处 理 的 情况 多 ， 程 序 比 较 繁杂 ， 且 计算 精度 也 不 高 。 
特征 线 法 适合 于 浓度 梯度 较 大 的 运 移 问题 的 求解 ， 其 主要 缺陷 是 需要 追踪 大 量 质点 造成 计算 
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效率 低 ， 其 次 ， 由 于 此 法 并 不 是 完全 基于 质量 守恒 原理 ， 在 菜 些 情况 下 会 导致 出 现 大 的 质量 均衡 
误差 。 

为 了 解决 计算 效率 低 的 问题 ， 一 些 学 者 提出 了 减少 了 质点 数量 ， 用 向 后 追踪 前 一 时 刻 的 位 置 
该 位 置 对 应 的 浓度 来 近似 由 对 流 引起 的 浓度 变化 。 其 他 步骤 均 与 特征 线 法 相同 。 









































































































































二 、 有 限 元 法 























目前 常用 的 有 限 元 法 主要 有 两 种 : 基于 变 分 原理 的 里 茨 法 有 限 元 和 加 权 余 量 法 有 限 元 。 用 变 
分 有 限 元 求解 溶质 运 移 方程 一 般 要 经 过 适当 变换 , 将 不 自 伴 的 方程 变换 为 自 伴 , 经 有 限 元 离散 后 ， 
所 得 方程 组 系数 矩阵 为 正定 的 ， 在 数值 求解 时 ， 占 用 内 存 少 ， 求 解 速度 快 。 但 是 ， 这 种 变换 常 为 
指数 变换 ， 当 对 流 作 用 较 强 时 ， 由 于 指数 过 大 ， 变 换 难 以 实现 。 而 且 变 换 和 反 变 换 本 身 也 要 引入 
较 大 误差 。 对 于 一 般 问题 ， 相 应 的 泛 函 也 较 难 找到 。 目 前 在 求解 水 动力 弥散 方程 中 应 用 较 广 的 是 
加 权 剩 余 法 ， 尤 其 是 Galerkin Cite) ABR TCHS. AERP ATE 


































































































































































































(一 ) 对 流 -弥散 方程 的 Galerkin 有 限 元 模型 
对 于 二 维 对 流 -弥散 方程 








oC 0 pee D oC ol pn oC D ce rca oC 
ot Ox 


| jae eae aes 6.5.25 
Ox OV) l ao ”OO 、 l 


对 应 的 初始 和 边界 条 件 为 
CLERI =C, (x,y) (x,y)eQ 
C(x,y,t) Ze C, (x,y,t) (x,y) el, (6.5.26) 


ôC ,| | ôC c] | 
D,—+D,— |n +| D,—+D,— |n =q, (x,y) eT, 
( or ”6 er ”0) | 


2 



















































































AP: Ti 和 T? 分 别 为 域 D 上 的 第 一 类 、 第 二 类 边界 ，zr、 力 为 2 的 外 法 线 方向 单位 矢量 在 x y 
轴 方 向 的 分 量 ; Cos Cy 和 dim 为 已 知 函 数 。 
记 式 (6.5.25) 为 
Re pe D oC 0 pe puss cee oC OC _ 
Ox Ox "Op) l ”Ox ”Oy T Cy Ot 
(6.5.27) 
RP: L(O) 是 微分 算 子 。 























Galerkin 有 限 元 法 是 寻找 一 个 级 数 形式 的 试 函 数 作为 微分 方程 的 近似 解 , 并 使 其 满足 给 定 的 边 
界 条 件 ， 即 














(x, y,t) )= 2G (6.5.28) 
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RP: C(x, y, t) 是 浓度 C 的 近似 解 或 试探 解 ; n 为 节点 总 数 ，CXD) 为 了 时 刻 节 点 宇 的 浓度 ;pf 





是 关于 节点 的 基 函 数 ， 为 线性 无 关 函 数 ， 并 要 求 其 满足 待 求 问题 的 一 定 边界 条 件 ， 如 果 noo, 





























则 C 趋 于 微分 方程 (6.5.25) 的 精确 解 。 














由 于 C 是 C 的 近似 解 ， 则 有 











L(C)-L(C)=R(x,y) #0 (6.5.29) 























中 ，RGcJ) 是 一 个 残 差 函数 ， 也 称 为 剩余 。 显 然 ， 当 满足 剩余 R(x,;y)=0 时 ， 近似 解 C 就 是 精 古 
坚 C。 按 某 种 方法 确定 一 组 权 函 数 到 (x,y)， 在 浮 数 定义 区 域 9 上 ， 令 剩余 的 加 权 积 分 等 于 零 ， 即 
ff R( (x,y )-W, (x, y)dxdy =0 (i=1,2,---,n) (6.5.30) 
Q 
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zæ 





























依照 权 函 数 Wi vA AGE, TERA TE AI AT. AR 丈 CoJ) 等 于 基 函 数 oyt, 
即 为 Galerkin 有 限 元 法 ， 此 时 ， 式 (6.5.30) 成 为 


























I (x,y)-6(x,y)dxdy=0 (i=1,2,.…,n) (6531) 
wt, a(ny)-2{0, Zap, ©) 2(y, © ep, a 24, 
Ox ox OO) Wo Oy Ox ”Oy 











对 式 (6.5.31) 中 的 二 阶 导数 项 应 用 Green 公式 ， 有 























CE aye Gas 86 uD Di. aC 66, 

ôt Ox ” Oy Ox Ox 
ff i f, dxdy = [g, -$dT (6.5.32) 
| p Čeh p Čoh p aC ôg z 











Oro ”oro By 0 








A: T 为 域 Q 的 边界 ， 可 为 一 类 边界 或 二 类 边界 ， 右 端 项 视 边 界 的 性 质 不 同 而 采用 不 同形 式 ， 
这 里 采用 的 是 二 类 弥散 边界 。 
把 式 (6.5.28) 代 入 式 (6.5.32)， 并 进一步 离散 化 ， 按 单元 逐个 计算 上 述 积 分 ， 然 后 求 和 ， 得 到 
p,p Weh, p 206 
4 Ox Ox “OOOx ” & ð 


















































C dxd 
sls COA lth gay Pg: i 
: "By ay ” ay 
(6.5.33) 
2 dC, 
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式 中 : 1 为 T 上 单元 e 的 线 元 。 上 式 写 成 矩阵 形式 为 
dC 
[A]{C} +E] | ={F} (6.5.34) 
式 (6.5.34) 各 元 素 展开 分 别 为 
D, u % Ke ae we +D,, ae at 
x Ox ” Oy Ox x Oy 
| 


09; Og ae Og; 
Dy Oy ae Vy B+, ” Oy 从 


E, = X || shedy 
ac ac ac ac 
= 2 中 2 ae hn, fp, Be | :pdl 


式 (6.5.34) 是 一 个 常 微分 方程 组 。 对 方程 组 中 的 导数 项 采用 差分 近似 ， 可 将 其 转化 为 代数 方程 




















dxdy 























组 ， 其 中 导数 项 的 系数 Do Dys Dw Dys Ves vy RRNA RZ o, REEE. 























Galerkin 有 限 元 法 所 表示 的 方程 组 与 按照 变 分 原理 导出 的 方程 组 是 相同 的 ， 并 可 用 于 所 有 
的 控制 方程 ， 同 时 也 适用 于 非 线性 问题 。 因 此 ， 该 方法 在 工程 技术 中 应 用 得 更 普遍 。 







































































(二 ) 上 风 有 限 元 法 


当 用 Galerkin 有 限 元 法 求解 对 流 为 主 的 对 流 -弥散 方程 时 ， 在 较 大 浓度 梯度 的 浓度 锋面 附近 也 
会 出 现 振 动 。 采 用 上 风 有 限 元 法 (或 上 游 加 权 有 限 元 法 ) 可 以 减少 这 种 振动 ， 但 又 常 以 增 大 数值 
弥散 为 代价 。 

仿效 上 风 差 分 格式 的 思想 ， 上 游 加 权 有 限 元 法 通过 选择 非 对 称 的 加 权 函 数 wi 来 加 强 来 水 方向 
的 影响 ， 以 减少 振动 。 

对 于 一 维 对 流 -弥散 问题 










































































L(C) oC A Z) MOE (6.5.35) 
Ot Ox Ox Ox 
相应 的 加 权 剩 余 关 系 为 
PC) ian (i=1,2,--,n) (6.5.36) 











H, Č 为 试 函数 ， 设 试 函 数 为 

e N 

C=>°C,(t)¢,(x) (6.5.37) 
j=l 





\ 
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将 式 (6.5.37) 代 入 式 (6.5.36)， 由 分 部 积分 可 得 到 
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j=l L, j=l ; 
es ‘ (6.5.38) 
+f] ve-, EJ nar =e (i=1,2,..,7) 
$ Ox 
取 基 函数 办 (zx ) 为 线性 函数 , 设 权 函数 的 形式 为 (如 图 6.10) J 


0,=$¢+aF(x) xeļlxa x ] 
œ, =ġ-aF(x) xelx, xa] 








F(X) 为 分 段 的 二 次 函数 ， 并 要 求 其 在 各 市 点 为 0， 可 表示 为 
6.10 权 函 数 








页 











F(J=- 二 zx(x- 朋 (6.5.39) 








式 中 : 有 为 单元 长 度 ; 参数 a 取 值 为 |a|<1， 当 v>0 时 , a>0; 当 v<0 时 , a<0。 

a 表示 了 上 风 加 权 的 程度 ， 根 据 各 单元 流速 的 不 同 可 以 选取 a 的 大 小 和 符号 。 当 a= 0 时， 所 
得 结果 与 伽 辽 金 有 限 元 相同 。 当 a= 1 时 ， 对 一 维 情况 ， 所 得 结果 与 上 风 有 限 差 相 同 。 

上 述 结果 可 类 似 地 推广 到 多 维 情况 。Payre 等 (1982) 提出 一 种 简单 的 方法 来 推导 上 风 有 限 元 
方程 。Sun 和 Yeh (1983) 从 单元 均衡 的 积分 方程 出 发 推导 出 一 种 考虑 了 上 风 因素 的 数值 方法 。 
上 风 因 子 直 接 体现 在 基 函 数 中 , 其 值 由 局 部 的 Peclet 数 决定 , 这 种 方法 对 消除 振动 现象 是 有 效 的 。 

























































































































































































(=) 特征 方法 与 有 限 元 结合 

如 前 所 述 ， 特 征 方法 可 以 消除 数值 弥散 、 跳 动 ， 并 可 以 采用 大 的 时 间 步 长 和 空间 步 长 ， 而 有 
限 元 对 于 求解 不 规律 边界 等 问题 则 很 有 效 。 下 面 将 特征 方法 和 有 限 元 素 法 相 结 合 ， 并 应 用 时 一 空 
有 限 元 离散 来 求解 对 流 -弥散 方程 。 
















































































考虑 方程 : 
LC D, TE E (6.5.40) 
Ot Ox “Ox Oy "Gy Ox Oy 
设 近似 解 为 : 


Cay, Gm) (6.5.41) 


i=j 
对 式 (6.5.40) 应 用 加 权 残 差 : 
| | CMD oC OW, pn OC Ow, ~Ow, ~Ow, 


bs X u Ly dQadt 
Ox Ox Oy oy Ox Oy 











- flc, yr w, (x, y,t"")— C(x, y,t”)w, (x, y," A 
Q 
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-| J: a, +D En, ~C(un, +vn,,) wal'at = 0 (6.5.42) 





























在 产 时 刻 研究 区 域 Q Hilt = Ae oc, Be Ns 


(PP? Pe), PIN 




















在 fn 时 刻 ， 此 典型 单元 为 (Rs Pe Dae 





























其 中 任 一 PB" 的 方向 是 由 (6.5.40)〉 的 特征 方程 确定 : 




















ei. 


yi” = +" -1")v(P") 
单元 可 以 分 为 两 类 ， 在 流入 边界 处 出 现 模 型 单元 ， 其 余 为 三 角 棱 体 单元 (图 6.11)。 









































6.11 单元 形状 
在 这 些 单元 上 构造 插值 函数 后 代入 式 (6.5.42) 中 求解 。 
当 取 线性 插值 函数 时 ,对 于 DD, = D, = 0，u = cont，v = cont， 可 得 到 精确 的 对 流 问 题 的 






































Cy = C 
当 v=0, u=0 时 ， 问 题 简化 为 一 般 的 有 限 元 法 。 








《四 ) 在 运动 坐标 系 中 求解 对 流 一 弥散 方程 


在 运动 坐标 系 中 求解 对 流 -弥散 方程 的 数值 方法 , 是 在 原 有 固定 训 分 网 的 基础 上 笑 加 一 个 随 水 
流质 点 (也 是 单元 节点 ) 运动 的 诈 分 网 ， 各 水 流质 点 的 浓度 由 运动 网 上 节点 浓度 决定 ;在 一 定时 
刻 ， 将 运动 网 上 各 节点 浓度 投影 到 固定 前 分 网 上 ， 而 得 到 固定 节点 的 浓度 分 布 。 该 方法 把 对 流 和 
弥散 分 开 计 算 ， 从 而 消除 了 对 流 项 对 数值 计算 的 影响 。 

为 便于 对 运动 质点 进行 追踪 计算 ， 需 引入 随 体 导数 概念 ， 即 把 运动 质点 浓度 变化 率 作为 局 部 
导数 和 对 流 导数 之 和 ， 即 










































































































































































dC oC OC 
(6.5.43) 
将 对 流 -弥散 方程 (6.3.5) 代 入 上 式 ， 经 整理 后 有 
| (6.5.44) 
dt Ol "Ox, Ox, 
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现 以 一 维 问题 为 例 说 明 水 动力 弥散 方程 的 求解 方法 。 考 虑 各 点 以 流体 运动 速度 移动 的 坐标 网 ， 
在 这 个 坐标 网 上 一 维 对 流 -弥散 方程 可 以 写 为 






























































ace (D. 2 | eo (6.5.45) 
dt Ox Ox Ox 
式 中 : a 表示 运动 质点 随时 间 的 变化 率 。 方 程 (6.5.44) 和 (6.5.45) 在 形式 上 不 出 现 对 流 项 ， 有 成 功 
的 求解 方法 。 








设 在 人 时刻 将 研究 区 域 剖 分 ， 得 剖 分 网 Gh4，GA 上 每 一 个 节点 记 为 x4， 将 每 一 个 节点 x* 作 为 
流体 质点 。 现 考虑 流体 质点 的 运动 。 在 人! 时刻， 运动 质点 位 置 为 x"'， 相 应 的 运动 网 记 为 GE. 
运动 点 zt 与 点 夏 之 间 的 关系 满足 ， 





x 地 二 J vix (eat (6.5.46) 





若 已 知 A 时 刻 某 质点 的 位 置 坐标 为 xz， 则 由 上 式 也 可 以 得 到 该 质点 在 É AE xf 
在 运动 坐标 网 G# 上 用 Galerkin 有 限 元 法 求解 式 (6.5.45)， 有 































































































[Ega = (fo. £) co pdx (6.5.47) 
其 中 试 函数 为 : 
C= > cy (x) (6.5.48) 
整理 式 (6.5.47) 可 得 到 常 微分 方程 组 : 
[A]{C} +e] | ={F} (6.5.49) 











式 中 ， 各 元 素 展 开 分 别 为 














A, -Z| [2 D, st Larfa 79 





























E,= 2] Wu 
- [0% 办 dx 
mZ agb a! b! bf p ME È rg% ASN ABN AGA A 
ss Ll ee a Hee HEN TORR Beg (x) = 一 一 ,可 得 到 每 个 单元 


e 对 矩阵 [4]、[ 右 的 页 献 和 矩阵 分 别 为 


210 


对 方程 组 (6.5.49) 中 的 时 间 导 数 取 隐 式 差分 ， 可 得 




















表示 ， 太 时 刻 的 前 分 网 用 GE 表 


E° = 











D Lov D Lov 
L 3a L 6 

D Lõo D Lov 
LL 60x L 30x 
L LT 

3 6 

L- 3E 
E3 
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[AA /Ry 




















不 。 


: Cy 表示 在 x; 点 上 的 浓度 值 。[ 人 四 、[ 回 均 在 A AE. 


























第 六 节 ”常用 饱和 - 非 饱 和 水 流 与 溶质 运 移 模型 简介 






































(6.5.50) 


为 叙述 方便 ,不 妨 设 入! 时刻 的 浓度 C 未知 ,而 时 刻 的 浓度 已 知 .A 时 刻 的 剖 分 网 用 G4" 


























以 下 对 国内 外 常用 的 模拟 饱和 - 非 饱 和 水 流 和 溶质 运 移 的 模型 作 简单 介绍 ， 包 括 一 维 、 二 维和 
三 维 的 商业 软件 HYDRUS1D、HYDRUS2D、FEFLOW,， 同时 介绍 了 我 们 应 用 较 多 的 SWMS 模型 
和 我 们 开发 研制 的 分 析 氮 磷 转 化 运 移 的 NPTTM 模型 。 


(一 ) 模型 基本 情况 


最 新 版 本 的 HYDRUSID 模型 可 月 


x 





HYDRUS1D 











分 


AN, FY 





模型 


简介 




















Z 


分 





主 程序 单元 、 参 数 输 入 单元 和 








可 动 -不 可 动 模型 和 
运动 参数 的 滞后 作用 ， 








au 
HE o 

E2 

中 可 考 





水 流 方程 



































采用 了 计 

















斯 公式 和 哈 格 里 夫 



































日 于 模拟 地 下 饱和 - 非 饱和 流 带 一 维 水 分 运 移 、 热 运 移 、 溶 质 
运 移 、CO, 转 化 生成 、 离 子 及 碳酸 盐 反 应 等 ， 同 时 支持 一 些 参数 反 演 功 
区 模型 求解 溶质 运 移 问题 ， 


腾 发 量 的 彭 曼 -蒙特 


土壤 可 以 是 非 均 质 或 
虑 根系 吸水 、 土 壤 水 


斯 公式 。 


该 模型 主要 包括 HYDRUSID 主 模块 ，position 模块 和 profile 模块 。HYDRUS1D 主 模 块 包括 








pa 

















程序 中 可 选择 的 模块 进 和 


参数 、 
估计 土壤 水 分 运动 参数 

















表 输 出 单元 。 主 程序 单 



































TRE. HAS 





迭代 时 间 精 度 控 制 和 指定 输出 的 时 间 点 等 其 
表 输 出 单元 可 按 要 求 输 








a 





的 模块 。 

















元 包括 了 软件 日 



































对 于 输入 土壤 水 














元 按 提示 输入 计算 所 需要 的 物理 几何 信息 、 




















的 主 界面 ， 根 据 计 算 需 要 对 
土壤 水 分 运动 

分 运动 参数 提供 了 用 RETC 

土壤 水 分 特征 曲线 、 指 定时 间 土 壤 章 
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面 或 指定 深度 不 同时 间 的 流量 、 水 头 、 含 水 量 、 浓 度 、 温 度 等 信息 。Position 模块 可 以 对 建立 的 
工程 进行 管理 。profile 模块 对 流动 区 域 进 行 几何 描述 、 给 定 区 域 的 土壤 属性 、 分 层 属 性 ， 指 定 观 
察 点 等 ， 并 可 反映 反映 输入 的 边界 条 件 和 初始 条 件 。 





















































(二 ) 模型 中 所 用 的 数学 模型 


水 流 运动 的 控制 方程 为 一 维 垂 向 饱和 - 非 饱 和 土壤 中 水 分 运动 方程 (Richards 方程 ) 描述 ， 即 
00 0 oh 
2-2) k&-n]-s (6.6.1) 
AP: 0 为 土壤 体积 含水 率 ; 有 为 土壤 水 分 负 压 ;， 垂直 坐标 z 向 下 为 正 ; 1 是 时 间 ; S ARAM 
水 项 或 其 他 源 汇 项 ， 天 为 土壤 非 饱 和 水 力 传导 度 。 
土壤 的 水 分 运动 参数 主要 包括 土壤 水 分 特征 曲线 参数 和 非 饱和 土壤 水 力 传导 度 。 在 软件 的 前 
处 理 环 节 提 供 了 土壤 水 分 运动 参数 模型 的 选择 功能 ， 可 供 选 择 的 模型 有 : van Genuchten-Mualem 
模型 、Brooks and Corey 模型 、Kosugi 模型 、Dual-porosity/Dual-permeability 模型 、look-up tables 
模型 。 
边界 条 件 包括 给 定 水 头 边界 、 给 定 流量 边界 、 考 虑 和 不 考虑 径流 的 大 气 边 界 、 自 由 和 考虑 地 
下 水 顶 托 的 排水 边界 、 渗 出 面 边界 等 。 初 始 条 件 可 以 给 定 痢 面 的 土壤 负 压 或 含水 率 。 其 中 对 于 分 
层 土壤 ， 初 始 条 件 只 能 给 负 压 ， 因 为 层 状 土 界面 上 含水 量 不 连续 ， 会 造成 欠 代 不 收敛 。 
饱和 - 非 饱和 多 孔 介 质 中 非 稳定 流 溶质 运 移 的 一 维 对 流 - 弥 散 方程 为 
= + ee = £ [oo 2 上- a + ,0c+ Ups+7,0+7,p—Sc, (6.6.2) 
: C 为 土壤 溶液 中 溶质 浓度 ; s 为 吸附 在 土壤 颗粒 上 的 固态 溶质 浓度 ; p 为 土壤 干 容重 ; 9 为 























































































































































































































式 








PE: u 和, 为 液态 和 固态 溶质 的 一 阶 反应 速率 常数 ，y, My, 为 液态 和 固态 溶质 的 零 阶 反应 




















速率 常数 ，S 就 是 水 流 方程 中 的 源 汇 项 ，c, 是 源 汇 项 的 溶质 浓度 ; D 为 饱和 / 非 饱 和 水 动力 弥散 系 











数 。 式 中 四 个 零 阶 和 一 阶 速率 常数 表示 了 一 系列 的 反应 与 转化 过 程 ， 包 括 了 生物 降解 、 挥 发 、 析 
出 与 放射 性 衰减 等 。 
软件 中 可 考虑 水 、 汽 、 固 三 相 的 运 移 方程 ， 并 可 计算 温度 和 含水 率 对 溶质 运 移 的 耦合 影响 系 






























































数 。 
热 运 移 模 型 为 
oT ð oT ôT 
COS 2G) -C aA (6.6.3) 
of ars az ( Yan? "Ta 
式 中 : 7 为 温度 ; C(O) AC, & FLIP RAB APRA Es AO) 为 多 孔 介 质 的 导热 系数 。 
CO2 转化 生成 模型 为 
= Ley. + Jaw FJ ea +J) =SC,, +P (6.6.4) 
ot Oz 











式 中 : cj 为 CO; 总 体积 含量 ， J, 


a 





` Jp 为 气相 和 溶解 后 CO; 对 流 流量 ，J,,、.J, 为 气相 和 溶解 
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后 CO 扩散 流量 。P 为 CO, 生产 速度 Sc 为 根系 吸收 水 中 溶解 的 CO 


模型 中 包含 了 离子 及 碳酸 盐 反应 模型 ， 主 要 包括 八大 离子 及 硅 酸 盐 离子 、CO2 深水 离子 等 化 
学 反应 、 交 换 吸附 等 。 





(三 ) 模型 数值 方法 简介 


水 流 方程 、 游 质 方 程 和 热量 方程 均 采 用 伽 辽 金 有 限 元 法 计算 ， 其 中 处 理 的 技巧 与 SWMS 中 
的 处 理 方 法 一 致 。 反 演 计算 中 采用 Marquardt-Levenberg 最 优化 算法 反 求 参数 。 

































































CVU) 输入 、 输 出 


HYDRUS-1D 的 输入 界面 是 按 提示 一 步 一 步 计 算 : 
(1) HYDRUS1D 主 模 块 








1) 主 处 理 过 程 : 选择 可 选 的 计算 模块 ， 其 中 水 流 模块 是 默认 选项 ， 可 选项 为 溶质 运 移 、 热 
量 运 移 计算 、 根 系 吸水 、 根 系 增长 、 二 氧化 碳 运 移 、 反 演 计算 。 

2) 几何 信息 : 输入 长 度 单位 、 土 壤 种 类 、 层 数 、 倾 角 、 模 拟 长 度 。 

3) 时 间 信 息 : 时 间 单 位 、 时 间 离 散 信息 。 

4) 打印 输入 需要 观察 的 时 间 点 。 

5) FRAME ks 控制 迭代 精度 。 

6) 土壤 水 分 运动 参数 模型 选择 : 选择 需要 的 模型 ， 是 否 考虑 曲线 滞后 性 等 。 

7) 输入 土壤 水 分 运动 参数 值 : 可 以 手动 输入 或 者 用 RETC 模块 模拟 。 

8) 边界 信息 : 上 下 边界 种 类 。 

9) 溶质 运 移 计 算 选 项 ;时空 离 散 格式 、 单 位 、 模 型 、 迭 代 控 制 等 。 若 第 一 步 没 色 选 溶质 
移 则 无 这 一 部 分 。 

10) 溶质 运 移 参数 : 输入 方程 需要 的 参数 。 

11) 溶质 运 移 边界 条 件 。 
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12) 热量 运 移 参 数 。 若 第 一 步 没 勾 选 热量 运 移 则 无 这 一 部 分 。 
13) 热量 运 移 边 界 条 件 。 





14) 根系 吸水 和 吸收 溶质 模型 ， 模 型 选择 。 

15) 根系 吸水 和 吸收 溶质 参数 选择 。 

16) 根系 增长 模型 参数 。 

17) 土壤 剖面 概要 : 土壤 剖面 的 初始 负 压 或 含水 率 、 土 壤 材料 、 根 系 分 布 等 。 

输入 信息 保存 在 安装 目录 : [\PC-Progress\HYDRUS-1ID 4.xx\Examples\Direct\ 所 求 工 程 名 ] 
文件 夹 ATMOSPHLIN (KAEA) 和 SELECTOR.IN 〈 输 入 信息 ) We 

(2) profile 模块 

分 别 给 出 流动 区 域 的 几何 信息 ， 土 壤 性 质 、 土 壤 分 层 儿 何 参 数 ， 指 定 观察 点 等 。 在 图 中 会 
反映 HYDRUSID 主 模 块 中 输入 的 初始 条 件 和 边界 条 件 信息 。 信 息 保 存在 上 述 文件 夹 的 
PROFILE.DAT 文件 内 。 
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(3) 输出 








保存 在 安装 目录 : [\PC-Progress\HYDRUS-1D 4.xx\Examples\Direct\ 所 求 工 程 名 ]， 如 果 求 解 





成 功 ， 文 件 夹 内 会 有 输入 文件 
导 度 、 
温度 、 
时 间 、 





























温度 、 浓 度 等 CNOD_INF.OU 
浓度 等 (OBS NODE.OUT); 边界 和 
单 次 迭代 次 数 记录 (RUN_INF.OUT); 质量 平衡 变化 信息 CBALANCE.OUT); 溶质 实际 


和 输出 文件 。 如 剖面 在 各 观察 时 间 的 含水 
各 观察 点 在 各 时 间 的 含水 量 、 负 压 、 流 量 、 水 力 传导 度 、 
民 系 处 的 负 压 和 流 








T); 





























量 、 负 压 、 流 量 、 水 力 传 








三 
里 





(T_LEVEL.OUT); REK, 





和 累计 流量 (SOLUTE.OUT); 参数 估计 相关 信息 (FIT.OUT); 二 氧化 碳 浓度 和 累计 根系 处 及 边界 


SE 
mE 


的 














(CO2_INF.OUT); 溶质 浓度 信息 (CONC.OUT); 析出 和 吸附 浓度 (SOLID.OUT); 化 学 信 








Si 


/DA 








(EQUIL.OUT); 边界 及 根系 处 负 压 和 累积 流量 (A_LEVEL.OUT)。 





Ch) 前 处 理 与 后 处 理 





























前 处 理 对 应 输入 信息 、 网 格 放 分 等 内 容 。 





一 步 输入 所 需 的 信息 ， 软 件 根 
软件 提供 分 类 信息 的 二 维 



































H 





据 输入 的 几 ih ak a} 
图 形 和 数据 表 等 后 处 理 功能 


可 信 4 























线 、 计 算 时 间 信 息 、 质 量 平 衡 





— \ 





(—) 横 型 基本 情况 介 


HYDRUS 是 由 JSimunek, 工 Vogel 和 M.Th.van Genuchten 等 开发 的 基于 Windows 接口 


- 非 饱 和 多 孔 介 质 内 二 维 或 三 2 


息 (边界 水 涉 、 流 量 )、 溶 质 运 








pe 和 
AAS 


热量 运 移 信 息 的 二 维 


HYDRUS2D 模型 


绍 





EE 水 、 热 、 溶 质 流动 有 限 元 模拟 分 析 模 型 ， 目 前 已 包装 成 为 商业 软件 

















的 形式 。HYDRUS 软件 有 5 个 不 同 的 版 本 ,包括 2D 标准 版 、2D 精简 、 基 于 2D 发 展 而 来 
网 格 3D 标准 版 、 基 于 六 面体 网 格 的 3D 标准 版 及 最 新 将 要 


建立 一 个 新 的 项 


移 信息 《实际 和 累计 边界 溶质 流量 








后 ， 按 照 输入 界面 的 提示 ， 一 步 














网 格 。 

， 包 括 观测 点 信息 、 章 面 信息 、 水 流 信 
、 土 壤 水 分 运动 含水 量 - 负 压 曲 
图 形 和 表格 。 

















的 饱和 

















的 层 状 

















出 的 一 般 网 格 的 3D 专业 版 。 











一 般 认 为 ，HYDRUS 软件 包含 了 以 下 五 大 模块 : 中 计算 二 维和 三 维 流 动 的 水 、 热 和 多 种 溶质 








流动 的 有 限 元 计算 模型 HYDRU 
































S 模块 : 包 拟 合 和 优化 多 种 土壤 水 动力 学 参数 和 溶质 运 移 参数 的 


Rosetta 模块 ，@ 输 入 数据 前 处 理 的 用 户 交 互 性 接口 GUI 模块 ， 四 生成 规则 和 不 规则 有 限 元 网 格 
的 MeshGen-2D 模块 ;加 计算 结果 的 图 形 演示 GRAPHICS 模块 。 

针对 HYDRUS 软件 的 改进 主要 集中 在 对 于 有 限 元 计算 模型 HYDRUS 模块 的 改进 ,HYDRUS 
模型 的 发 展 具有 很 长 的 历史 ， 历 经 了 UNSAT、SWMS 2D, CHAIN 2D、HYDRUS-2D (1.0), 




















HYDRUS-2D (2.0) 等 形式 





214 




















到 最 近 的 HYDRUS (2D/3D)， 发 展 历史 及 相关 的 软件 包 见 











图 6.12。 













Princeton University: 
van Genuchten (1978b) 







UNSAT - Neuman (1972), Davis and Neuman (1983) 
} 


Agricultural University of Wageningen: 
SWATRE - Feddes et al. (1978) 


SWMII - Vogel (1987) Celia et al. (1990) 


U.S. Salinity Laboratory: USSA ADOLAT: 


SWMS_2D - Šimůnek et al. (1992) Genuchten (1994b) 


International Ground Water Modeling Center: 


HYDRUS-2D (1.0) - Šimůnek et al. (1996a) 


US Salinity Laboratory: 


HYDRUS (2D/3D) 
SWMS 3D - Simunek et al. (1995) 





Massachusetts Institute of Technology: 


Simiinek et al. (2006b), 
Sejna and Simiinek (2007) 







CHAIN_2D - Šimůnek and van 


International Ground Water Modeling Center: 


HYDRUS-2D (2.0) - Šimůnek et al. (1999a) 






图 6.12 HYDRUS 软件 的 发 展 历史 及 相关 的 软件 包 CSimunek etal., 2008) 


HYDRUS 软件 的 新 的 特性 包括 : (D 对 多 重 多 孔 介 质 系 统 中 的 水 流 和 溶质 运 移 组 块 的 添加 ,可 





以 应 用 在 孔隙 或 大 孔隙 中 的 优先 流 模拟 ，@) 
应 用 〈Vrugt et al., 2001); 外 新 的 两 个 非 饱和 土壤 水 动力 学 模型 的 应 用 《Kosugi， 
1994); @@ 运 用 吸附 - 非 吸附 模型 、 过 滤 理 论 的 病毒 、 胶 体 及 细菌 等 的 运 移 模 拟 应 























偿 根 系 吸 水 模拟 的 应 用 ;，@ 根 系 分 布 的 空间 函数 的 


1996; Durner, 











|; @ 潜 流动 结 








构 化 湿地 模型 (Langergraber and Simunek, 2005); @ 动 态 的 、 系 统 依赖 性 的 边界 条 件 转 化 等 。 新 加 
入 的 一 个 重要 功能 组 块 是 模拟 生物 化 学 转化 和 分 解 过 程 的 潜流 动 结构 化 湿地 模型 (Langergraber 
and Simunek, 2005)， 主 要 考虑 了 三 种 类 别 的 有 机 成 分 、 四 种 形态 的 氮 、 非 有 机 质 形 态 的 磺 、 大 和 氧 


















































性 和 耐 氧 性 微生物 及 溶解 氧 等 的 生物 化 学 转化 分 解 过 程 ， 

HYDRUS 软件 在 发 展 中 相当 的 注重 应 用 和 推广 ， 
展 书 册 。 和 软件 的 
瘟 了 灌溉 管理 、 
在 非 农 业 中 的 应 
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主要 是 针对 目前 日 益 增 多 的 湿地 设计 。 
并 整理 出 刊 了 3 本 HYDRUS 的 研究 应 用 进 
用 领域 也 十 分 广阔 ， 履 盖 了 农业 和 非 农 业 的 众多 领域 。 软 件 在 农业 中 的 应 用 涵 
滴灌 的 设计 、 排 水 沟 设 计 、 盐 分 淋 洗 等 防治 盐 渍 化 管理 、 杀 虫 剂 的 运动 模拟 等 ; 
包括 了 垃圾 填 埋 场 的 深层 渗 漏 、 核 储藏 地 的 邻 部 水 体 流动 、 垃 圾 填 埋 场 的 植物 


履 盖 、 垃 圾 填 埋 场 导 致 的 污染 带 的 风险 性 分 析 、 隧 洞 设计 等 对 于 埋设 物体 的 流动 分 析 、 高 速 公 路 




















的 路 基 渗 漏 分 析 、 非 均匀 介质 的 随机 分 析 、 浅 地 下 水 的 环境 影响 分 析 等 。 在 个 人 计算 机 上 安装 的 
软件 附带 了 部 分 的 应 用 实例 ， 同 时 还 可 以 到 软件 的 介绍 主页 http://www.pc-progress.com 上 找到 其 





























他 实用 的 例子 和 免费 下 载 。 


(二 ) 模型 中 所 用 的 数学 模型 


HYDRUS 软件 中 的 HYDRUS 模型 包含 了 模型 应 用 的 数学 模型 。 
动 和 溶质 运 移 采 用 了 Richards 方程 和 对 流 - 弥 散 方程 : 


Oh) ô 及 (人 天 
ot Ox, 























党 so 
Ox, 





4 


非 饮 和 带 多 孔 介质 中 水 分 流 


(6.6.5) 
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pre 06 _ Of g a | ae) 4 (4) (6.6.6) 
a tx, | ax, ) ae, 


i 





在 Richard 方程 (6.6.5) 中 ，0 、h、 大 分别 为 土壤 体积 含水 量 、 负 压 水 头 项 及 非 饱 和 水 力 传 














导 度 ; KS ATA SEI, x, 为 空间 坐标 系 ;，! 为 时 间 项 ，s 为 源 汇 项 ， 代 表 了 因为 杆 

















直 ，c 和 ec 分 别 为 固 相 和 





物 吸 水 引起 的 体积 含水 量 的 减少 。 在 CDE 方程 (6.6.6) P, pj 是 容重 








=~ 























液 相 中 的 溶质 浓度 ，D; 为 弥散 系数 的 分 量 ; q AMR; p 是 由 于 源 汇 项 或 者 吸附 等 造 









































成 的 单位 体积 溶质 通 量变 化 ，x, 代表 了 根系 溶质 吸收 项 。 根系 吸收 项 考虑 了 土壤 负 压 水 头 对 于 根 








系 吸 水 的 影响 函数 ， 在 由 潜在 蒸腾 速率 计算 实际 蒸腾 速率 的 过 程 采 用 了 Feddes 函数 (Feddes, 
1978). 

在 溶质 控制 方程 的 求解 中 ， 假 定 了 溶质 存在 于 固 相 、 液 相 和 气相 等 三 个 形态 中 且 吸 附和 解吸 
过 程 在 每 种 介质 相 中 都 互 不 相同 。 存 在 于 固 相 与 液 相 间 的 交互 作用 可 以 被 非 线 性 不 平衡 的 模式 描 
述 ， 存 在 于 液 相 与 气相 间 的 交互 作用 被 假定 为 线性 和 瞬 态 的 。 模 型 还 进一步 的 假定 了 溶质 在 液 相 
时 同时 受 对 流 一 弥散 作用 控制 ， 在 气相 只 由 弥散 作用 控制 。 目 前 ，HYDRUS 软件 可 以 考虑 多 达 
15 种 溶质 参与 到 各 种 反应 式 中 。 图 6.13 给 出 了 三 种 溶质 的 一 阶 消解 反应 式 的 图 示 (J.Simunek and 
van Genuchten，1995)， 并 利用 c 、s 、g 代表 了 溶质 的 液 相 、 固 相 和 气相 ;s 、w 、g 代表 液 相 、 


































































































回 相 和 气相 ; yo u 等 代表 了 零 阶 和 一 阶 的 反应 速率 ; ko k, ARETA AEH EEI E 





Products Products 
Hol MwA Hs 1 
Hwi— C eee 
h | fay 
4 r 
fi = 
Yo! mwi K fe2 w2 V2 
Products Products 











图 6.13 三 种 溶质 间 的 一 阶 消 解 反应 图 

HYDRUS 还 可 根据 各 种 土壤 水 力 参数 与 溶质 参数 在 2D 情况 下 的 多 个 观测 的 数据 进行 反 演 估 
计 。 对 于 土壤 含水 率 或 负 压 水 头 数据 ， 采 用 了 Marquardt Levenberg 非 线 性 最 优化 技术 估算 土壤 
水 分 特征 曲线 中 的 经 验 参数 ;对 于 持 水 率 或 导 水 率 数据 ， 采 用 了 将 择优 参数 通过 罚 函 数 约束 在 某 
个 可 行 区 域 〈《 贝 叶 斯 估计 ) 中 的 方法 来 寻求 最 优 。 
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i) 


HYDRUS 能 够 处 理由 不 规则 边界 包围 的 运动 区 
AREY E 














模型 数值 方法 























壤 组 成 。 流 动 和 运 移 何以 发 生 在 垂直 、 水 平 、 
HYDRUS 软件 的 数值 方法 沿 


简介 














= 


的 


问题 。 光 
























































MAY HY 


以 由 任意 角度 的 各 向 异性 的 




















轴 对 称 的 三 维 或 者 任意 的 三 维 区 域 。 

















] T SWMS-2D 中 的 数值 求解 方法 ,但 是 在 最 新 的 HYDRUS(2D/3D) 








软件 的 有 限 元 网 格 构建 上 做 了 一 些 改进 。 目 前 的 有 限 元 网 格 构建 方法 为 ， 将 二 维 流动 区 域 的 问题 
划分 为 四 边 形 或 者 三 角形 单元 ;将 三 维 问题 划分 为 四 面体 ， 六 面体 或 者 三 棱柱 体 的 有 限 单元 。 这 
部 分 过 程 在 软件 的 模拟 区 域 定义 及 网 格 剖 分 中 可 以 自动 完成 。 














在 实 


型 并 以 合 
分 为 三 类 基本 的 边界 条 件 : 
界 。HYDRUS 软件 


Z 


排水 管 边 


际 模拟 过 程 中 选择 的 计算 区 域 会 面临 着 各 种 各 样 的 边界 类 型 ， 






































适 的 数量 关系 式 

















已 知 水 头 的 一 类 边界 ， 已 知 通 量 





描述 边界 上 的 水 力 特征 往往 会 关系 着 模拟 
ips 的 二 















































准确 地 甄别 边界 条 件 的 类 








的 成 败 。 一 般 的 边界 条 件 可 以 
类 边界 和 已 知 通 量 梯度 的 三 类 边 












































从 实际 出 发 ， 给 出 了 定 水 头 /流量 、 
界 、 自 由 排水 边界 、 深 度 排水 边界 和 隔 水 边 














界 中 还 是 采用 了 三 种 基本 








在 HYDRUS 软件 的 计算 中 ， 








边界 条 件 。 模 型 对 于 提出 


A o 








的 大 气 





度 的 影响 
着 渗 出 面 








， 因 此 可 能 在 已 知 流量 





的 压力 水 头 始终 


边 
WF 








界 ， 一 般 边 界 上 的 流量 


变 水 头 / 流 量 
界 等 多 种 ; 











Es 





大 气 边界 、 渗 出 面 边界 、 




















边界 处 理 水 流 运动 ， 但 是 在 溶质 边 
































Ph， 按照 一 定 的 判断 条 件 ， 将 实际 存在 的 水 流 边界 处 理 成 三 类 基本 的 
既 由 外 部 条 件 控制 又 受到 土壤 的 湿润 程 
I a 渗 出 面 边界 则 采用 了 假定 沿 
等 于 0， 此 外 还 假定 通过 渗 出 面 离开 饱和 区 





























域 的 水 流 立 即 以 地 面 径流 等 

















形式 流 走 ， 与 渗流 耐 相似， S 





F0, 
边界 。 


HYDRUS 软件 的 控 秆 





此 时 排水 管 起 着 压力 水 头 汇 的 作用 ， 而 在 非 饱 和 区 域 























| 方程 的 求解 采 


























» WA 











着 排水 管 的 压力 水 头 值 将 等 
































Pp 时 则 认为 其 为 流量 为 零 的 已 知 流量 











了 三 角 网 格 前 分 的 Gelarkin 有 限 元 法 。 根 据 计算 的 规模 ， 














决定 是 采用 直接 解法 还 是 迭代 解法 来 求解 离散 化 控制 方程 之 后 形成 的 矩阵 方程 。 对 于 计算 规模 比 


较 小 的 矩阵 采用 Gaussian 消 元 法 ,对 于 大 型 对 称 矩 阵 采 




















阵 方程 则 











分 别 为 采 









































J ORTHOMIN 算法 求解 。 另 外 在 数值 求解 过 程 
迎风 加 权 格 式 来 减 小 溶质 方程 求解 的 数值 
Courant 数控 制 时 间 步 长 、 在 弥散 系数 ! 









































U) 模型 数据 的 输入 输出 


HYDRUS 软 伯 








F 通 过 基于 Windows 的 GUI 界面 管理 
入 和 结果 的 演示 。 用 户 在 软件 的 使 用 时 通过 选择 模型 
几何 类 别 、 模 拟 时 间 属 性 、 模拟 土 壤 的 水 动力 参数 和 溶 
随后 需要 调用 软件 的 GUI 模块 中 的 GEOMETRY 绘制 水 流 






























































T 
ag 









































加 入 了 人 工 弥 散 因子 、 

















LE 输入 输出 文件 、 
的 模拟 过 程 、 








FEU BEYER AE ERA AS Tn FE 
民 据 求解 
民 荡 、 在 计算 过 程 中 用 网 格 Peclet 数 和 
采用 保守 质量 法 来 处 理 含水 量 项 。 











效率 设计 了 自动 调整 措施 ， 























网 格 设计 和 编辑 、 参 数 输 

















模拟 中 采用 的 单位 、 模 拟 区 域 
质 参数 等 可 以 输入 模拟 所 需要 的 基本 信息 ; 



































区 域 , 然后 采用 MESHGEN-2D 模块 生 











成 适宜 的 网 格 ， 最 后 用 户 还 需要 通过 GUI 模块 中 的 BOUNDARY 来 给 定 特定 情况 下 的 初始 和 边 





界 条 件 ， 
件 
便于 模拟 

















HYDRUS 软件 的 数据 输出 包含 了 整个 区 域 的 2D 等 值 





以 及 取 定 观测 点 ; 





参数 输入 。 











通过 一 定时 间 的 计算 ， 可 以 得 到 模拟 所 需要 























的 结果 。 在 HYDRUS 软 

















另外 一 个 工具 是 Rosetta 模型 ， 也 可 以 利用 也 已 知 土 








RH 























里 特 性 





等 拟 合 出 土壤 的 水 力 参 数 ， 








T 
N 
7, 








坐标 系 下 的 水 头 、 含 水 量 、 
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流速 、 浴 质 浓 度 和 温度 等 的 时 间 变 化 图 、 多 种 变量 在 不 同时 刻 动 画 演示 和 选 定 边界 条 件 下 的 水 流 
数据 也 可 以 在 软件 的 结果 演示 中 方便 地 得 到 。 另 
运行 过 程 中 生成 的 mput 和 Output 文件 来 获得 更 多 的 输入 输出 数据 ，3 


通 量 或 者 累积 流量 等 。 一 些 选 定 的 观察 点 的 输 # 
外 ， 用 户 还 可 以 通过 软 作 


























进行 结果 的 后 续 处 理 。 





=. SWMS 模型 





(一 ) 模型 基本 情况 


SWMS 2D 是 一 个 可 月 




















a 


昌 来 分 析 计 算 饱 和 / 非 饱 和 介质 中 



























































水 流 运动 和 溶质 运 移 的 计算 机 


模型 ， 由 Šimůnek 和 van Genuchten 等 人 在 SWMII 模型 (Vogel, 1988) 的 基础 上 开发 而 成 。 作 者 同 














时 还 开发 了 用 于 三 维 水 流 运动 和 溶质 运 移 的 软 伯 
版 本 为 1.2 版 ， 之 后 作者 停止 了 代码 的 更 新 。 











美国 盐 土 实验 室 通过 CD 和 








Fortran77 语言 编写 ， 可 以 自 
除了 能 模拟 水 平面 











或 者 垂直 剖面 的 二 维 








由 拷贝 和 使 用 。 


















































水 分 运动 ，SWMS 2D 还 能 计算 轴 














线 对 称 形式 的 三 维 


也 称 为 SWMS_3D。SWMS 2D 的 最 终 





网 络 等 方式 免费 提供 SWMS_2D 软件 包 ， 该 软件 包 的 源 代码 以 


























水 分 运动 和 溶质 运 移 ， 











分 采用 对 流 弥 散 微 分 方程 ， 








简单 的 例子 就 是 流 问 # 























H 
























































SWMS_2D 程序 可 以 灵活 处 至 
入 渗 边 界 、 自 由 排水 ; 
为 三 类 边界 条 件 。 计 算 
算 单 元 可 以 有 任意 的 各 向 异性 角度 。 
SWMS 2D 软件 包 在 全 球 范 




































































WH. Bu 























区 域 的 边界 形状 可 以 是 不 规则 ， 


























出 了 一 个 清单 ， 上 面 列 出 了 大 量 使 用 SWMS_2D 进行 科学 和 
环境 、 水 资源 、 水 文 地 质 等 众多 的 领域 ， 包 折 
到 农业 土壤 的 各 利 

















优化 水 分 管理 、 施 














的 达 西 水 流 ， 不 计 入 空气 对 土壤 水 流 运 动 的 影 
































的 水 分 运动 ， 还 有 通过 表面 环 状 或 圆 盘 状 的 





张力 渗透 计 的 渗透 试验 、 地 表 滴 灌 或 地 下 滴灌 等 情况 。SWMS_2D 能 计算 的 水 流 状态 可 以 是 完全 
饱和 、 部 分 饱和 或 者 非 饱 和 上 
混合 型 的 Richards 方程 , 代表 作物 因素 的 根系 吸水 量 作为 源 汇 项 加 入 到 控制 方程 中 。 YI AB Hi 

采 考虑 了 介质 对 溶质 的 吸附 ， 以 及 溶质 的 零 阶 和 一 阶 生成 /衰减 过 程 。 
各 类 水 流 边 界 ， 包 括 定 水 头 和 变 水 头 边界 、 定 流量 边界 、 蒸 发 
8 面 边界 以 及 排水 沟 边 界 等 ， 溶 质 运 移 部 分 的 边界 则 根据 情况 设 定 
区 域 中 的 介质 可 以 是 各 向 异性 的 ， 各 个 计 





响 ， 水 流 控 制 方程 采用 





























围 的 科研 工作 者 中 间 得 到 了 广泛 的 应 


















































(=) 模型 中 所 用 的 数学 模型 

















过 去 数 十 年 的 


土壤 水 分 运动 和 溶质 运 移 的 基本 控制 方程 。 SWMS_2D 仍 是 以 这 了 


究 多 数 都 分 另 











= 





























了 水 分 运动 和 溶质 运 移 两 大 模块 。 
水 分 运动 部 分 ,以 土壤 体积 含水 率 9 和 人 负 压 h 为 未 知 量 的 混合 Richards 方程 可 以 写成 如 下 形 


式 : 
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采用 Richards 方程 和 以 Fick 定律 为 基 而 
天 个 基本 方程 














， 模 型 应 用 











] 。 作 者 在 自己 的 网 站 上 给 





到 了 包括 农业 、 





6 各 种 灌溉 排水 方案 的 模拟 、 农 田 作 物 根系 土壤 的 最 
化 学 物质 的 传输 运 移 、 地 下 水 污染 等 方面 。 


的 对 流 -弥散 方程 作为 























为 基础 ， 分 别 构造 








00_ 0 K(Ki 2" 4 KA) ES (6.6.7) 
Ot Ox, Ox, 























A 
，9 为 土壤 体积 含水 率 ; 为 十 壤 负 压 ， 3 为 根系 吸水 项 ， i 为 各 向 异性 张 量 天 4 的 分 量 ， 
KK 是非 饱 和 土壤 水 力 传导 度 。 

式 (6.6.7) 中 含水 率 0 、 填 壤 水 力 传导 度 尺 和 土壤 负 压 的 关系 通常 由 试验 资料 合成 经 验 公 
式 来 表示 它们 之 间 的 关系 。SWMS 2D 目前 用 van Genuchten 改进 模型 来 表示 它们 之 间 关 系 。 式 
中 的 根系 吸水 项 8 作为 土壤 负 压 有 的 函数 ， 采 用 Feddes 等 人 定义 的 公式 : 





式 

























































































S=a(h)S, (6.6.8) 


























: OA) 表示 土壤 负 压 水 头 〈 或 土壤 含水 率 ) 对 根系 吸水 的 影响 函数 (OSG S1), 





出 











溶质 运 移 部 分 ， 二 维 对 流 -弥散 方程 如 下 ; 


00c Ops _ ô [op -a 


Ox, Ox, 




















+ M,0c+ U,psty,0+y7,p—Sc, (6.6.9) 

















RP: C 为 土壤 溶液 中 溶质 浓度 ;5 为 吸附 在 土壤 颗粒 上 的 固态 溶质 浓度 ，A 为 土壤 干 容重 ， 作 














mal 


JEV es waa, Sw ps WAS AI ASA RKP ER, V Bs 为 液态 和 固态 




















溶质 的 零 阶 反应 速率 常数 ，S 就 是 水 流 方程 (2.14) 中 的 作物 根系 吸水 项 ，2 是 根系 吸水 项 的 溶 


质 浓度 ， 2 为 饱和 / 非 饱 和 水 动力 弥散 系数 。 
溶液 中 溶质 浓度 < 和 土壤 颗粒 上 吸附 的 溶质 浓度 5 之 间 必须 建立 一 定 的 关系 式 ，SWMS_2D 
采用 平衡 吸附 的 线性 模型 的 形式 ， 如 下 式 : 
s = kc (6.6.10) 
: 为 土壤 颗粒 对 溶质 的 经 验 吸 附 系数 。 





XI 




















出 


人 饱和 / 非 饱和 水 动力 弥散 系数 名 为 一 个 张 量 ， 可 以 计算 如 下 ; 


q4, 
lq 





6D, =D,|q 





6, +(D, -Dr) + 0D,t6, (6.6.11) 














RP: Pa 为 离子 或 分 子 在 静水 中 的 扩散 系数 ，7 为 土壤 孔 际 的 曲率 因子 ; Al a spare it BE, 








°F sy Kronecker delta Fat, Pe g Dr 分 别 为 纵向 和 横向 的 弥散 度 。 
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(三 ) 模型 数值 方法 简介 


SWMS 2D 的 用 户 需要 将 计算 
单元 顶点 作为 计算 节点 按 逆 时 针 进 行 编 


个 
































区 域 剖 分 成 有 限 个 
oSWMS_2D 会 自动 将 四 边 形 处 理 成 两 个 三 角 
TEP RSC YE, SWMS_ 2D 采用 适用 性 较 好 的 迦 了 这 金 有 限 元 法 对 两 个 控制 方程 进行 时 | 
间 上 的 数值 离散 , 整理 形成 代数 方程 组 后 求解 .水 流 运 动 部 分 在 时 
溶质 运 移 部 分 则 可 由 用 户 自 定义 时 i 








=i 
I 
































司 差 分 格式 。SWMS 2D 在 水 流 模块 ! 





四 边 形 或 三 角形 单元 组 合 的 网 格 系统 ， 将 每 














形 单元 。 
AE 
隐 式 差分 格式 ， 
的 迭代 






































散 上 采用 
的 Richards 方程 日 


HAJA 


























求解 过 程 中 ， 依 据 水 流 区 域 中 第 一 次 迭代 时 负 压 水 头 的 变化 来 实时 调整 第 二 次 和 后 续 的 迭代 计 





点 为 止 。 稳 定 流 
差 小 于 预定 误差 为 止 。 不 过 SWMS_2D 使 有 


算 ， 从 而 显著 地 提高 
效率 仍 是 科学 研究 数值 计算 方 

所 有 的 非 稳定 水 流 的 水 流 方程 都 是 随 着 模拟 时 间 | 
则 可 一 样 求解 ， 即 在 同一 时 间 点 上 过 代 计算 
一 种 更 快 的 方法 获得 稳定 流 


















































的 水 流 方程 
































在 水 流 运动 方面 的 计算 速度 和 效率 ， 而 在 20 世纪 90 年 代 中 期 ， 模 型 计算 
四 的 一 个 主要 热门 问题 。 
的 增加 继续 求解 ， 直 到 达到 预先 指定 的 时 间 











直到 两 个 相 邻 解 之 间 的 
的 解 ， 那 就 是 在 第 一 个 时 



































间 点 的 迭代 过 程 中 ， 在 形成 矩阵 方程 时 将 Richards 方程 的 时 间 微 分 项 系数 直接 置 为 0， 而 获得 稳 


定 状 态 的 解 ， 此 后 随 着 时 间 的 增加 ， 对 稳定 流 不 
算 ， 并 且 没 有 时 间 加 权 
在 溶质 的 对 流 弥散 方程 中 ，! 


























计算 








解法 
法 取 








过 程 ， 








因子 的 差别 ， 

















种 方法 中 取 其 一 ， 具 体 采用 哪 种 方法 可 以 














SWMS 2D 的 最 初 





版 本 中 使 用 

















而 言 ， 






































直接 解法 有 着 诸多 的 弊端 ， 





















































即 全 部 在 当前 时 i 





因 






































步 长 以 及 在 弥散 系数 中 加 入 人 工 弥 散 
由 用 户 自 由 指定 。 
Gaussian 消去 法 求解 由 基本 微分 方程 离散 所 得 到 的 代数 方程 








下 进行 水 流 方程 的 计算 ， 而 上 只 进行 溶质 方程 的 计 
司 点 计算 。 
于 对 流 项 的 存在 和 离散 过 程 中 截断 误差 的 影响 ， 对 流 弥 散 方程 
的 数值 解法 常常 遇 到 两 个 困难 ， 即 数值 跳动 〈 过 量 ) 和 数值 弥散 ， 尤 其 是 在 对 流 起 主要 作用 的 时 
候 。SWMS_2D 提供 三 种 减少 数值 跳动 和 数值 弥散 的 方法 供 选择 ， 分 别 为 采用 迎风 加 权 格 式 、 
用 网 格 Peclet 数 和 Courant 数控 制 时 让 


























在 





因子 。 








组 ， 这 样 能 充分 利用 了 水 流 运 动 的 代数 方程 组 中 系数 珑 阵 的 带宽 性 质 和 对 称 性 质 。 但 相对 于 迭代 

此 后 续 版 本 的 SWMS_2D 中 增加 了 迭代 解法 ， 该 迭代 解 
F Mendoza 等 人 开发 的 ORTHOFEM 软件 包 。SWMS 2D 会 根据 计算 的 规模 来 决定 是 采用 
直接 解法 还 是 迭代 解法 来 求解 代数 方程 组 ， 对 于 规模 小 的 代数 方程 组 采用 高 斯 消 元 法 求解 ， 对 于 












































大 型 的 对 称 的 代数 方程 用 共 轿 梯度 法 求解 ， 对 于 大 型 的 不 对 称 的 矩阵 方程 则 用 ORTHOMIN 算法 
求解 。 


(四 ) 输入 、 输 出 
SWMS_2D 的 所 有 输入 数据 都 包含 在 三 个 以 “.IN” 作 为 后 级 名 的 输入 文件 中 。 输 入 文件 中 必 








须 首 


先 统 


























质量 、 长度、 时 间 这 三 个 基本 量 纲 。 所 有 的 输入 数据 根据 性 质 不 同 被 区 分 成 从 BLOCK 








A F| BLOCK K 的 11 个 数据 组 , 程序 运行 时 根据 需要 读 取 其 中 的 几 组 数据 。 输 入 数据 分 类 列表 如 


下 : 
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表 6.1 输入 的 数据 列表 


输入 文件 包括 的 数据 组 
SELECTOR.IN BLOCK A. 基本 信 ， 
BLOCK B. 土壤 信 ， 





BLOCK C. 时 间 信 


证 | èm 





证 


四 、 


(一 ) 模型 基本 情况 简介 


GRID.IN 


ATMOSPH.IN 
SWMS 2D his 所 有 We 

















输出 文件 名 

H MEAN.OUT 
V_MEAN.OUT 
CUM_Q.OUT 
RUN_INF.OUT 
SOLUTE.OUT 
OBSNOD.OUT 
H.OUT 
TH.OUT 
CONC.OUT 
Q.OUT 
VX.OUT 
VZ.OUT 








BOUNDARY.OUT 
BALANCE.OUT 
A_LEVEL.OUT 


CHECK.OUT 


FEFIOW 模型 


BLOCK 
BLOCK 
BLOCK 
BLOCK 


BLOCK 
BLOCK 
BLOCK 
BLOCK 














D. 根系 吸水 
E. 渗流 面 信 ， 
F. 排水 管 信 ， 
G 溶质 运 移 
H. 节点 信息 
L 单元 信息 

J. 边界 几何 信息 
K. 大 气 信息 




















air = an Ir 











cal 











三 种 类 型 ， 列 表 如 下 : 


表 6.2 输出 文件 列表 


BE 
= 


T 
一 类 型 节点 
一 类 型 节点 
一 类 型 节点 的 流量 
程序 的 运行 信息 
司 一 类 型 节点 的 溶质 流 
设 定 的 观测 点 信息 

















的 压力 








al] ol] ol 





























水 头 平均 什 





的 流速 / 通 量 和 流量 总 和 





总 和 的 累积 值 





量 总 和 、 溶 质 流量 总 和 的 累积 什 




















所 有 节点 上 的 压力 水 
所 有 节点 上 的 体积 含 
所 有 节点 上 的 溶质 浓 


























K 
水 率 值 
度 值 


























所 有 节点 对 应 的 离开 


/进入 计算 区 域 的 流量 





























所 有 节点 对 应 的 达 西 


流速 在 x 坐标 方向 上 的 分 量 




















所 有 节点 对 应 的 达 
所 有 边界 节点 《包括 























点 ) 对 应 的 相关 信息 
指定 土壤 分 区 的 水 流 和 溶质 的 质量 








6 流速 在 z 坐标 方向 上 的 分 量 








内 部 源 汇 点 ， 不 包括 隔 水 边界 上 的 节 











平衡 信息 














大 气 边界 和 变 流量 /水 头 边 界 的 压力 水 头 平均 值 和 流量 总 


和 的 累积 值 











程序 输入 基本 参数 的 信息 ， 用 于 运行 核对 。 























只 在 指定 逻辑 变量 CheckF 为 真 时 才 输 出 











都 存放 在 SWMS_2D.OUT 文件 夹 中 。SWMS_2D 最 多 存在 16 


FEFLOW (Finite Element subsurface FLOW system) 有 限 元 地 下 水 流 模拟 系统 是 DHI-WASY 
GmbH 德国 水 文 研究 所 下 属 WASY 水 资源 规划 与 系统 研究 所 ) 研发 的 一 种 模拟 地 下 水 水 流 、 污 
染 物 和 热 传 输 过 程 的 交互 式 图 形 有 限 元 模拟 系统 。 
能 最 为 齐全 的 地 下 水 模拟 软件 包 之 一 。 


是 迄今 为 止 功 





何 属 











FEFLOW 是 一 种 交互 式 、 





性 








`~ 


日 于 模型 所 有 非 几何 属性 




















全 区 




















FEFLOW 自 1979 年 始 创 以 来 不 断 改进 发 展 ， 














形 导 癌 和 沫 单 亚 示 分 


























层 结构 的 软件 系统 ， 它 包括 用 于 网 格 〈 几 
) 设计 的 网 格 编辑 器 (Mesh Editor)、 区 域 离散 化 网 格 生成 的 网 格 生 成 器 (Mesh Generator), 
编辑 的 问题 编辑 器 〈Problem Editor)、 进 行 模拟 计算 的 模拟 器 核心 程序 
(Simulator Run) 以 及 用 于 研究 和 评价 计算 结果 的 后 处 理 器 〈Postprocessor)。 另 外 ， 通 过 


Vivant 
= 
Fa 
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里 器 (IFM-Interface Manager) 可 提供 外 部 程序 与 FEFLOW 的 联接 (二 次 开发 ), 提供 选项 (Options ) 






































和 辅助 工具 (Tools) 进一步 增强 了 FEFLOW 的 应 用 。 
分 层 结构 如 图 6.14 所 示 。 























图 6.14 FEFLOW 的 总 体 结构 























FEFLOW 具有 比较 齐全 的 地 下 水 模拟 功能 , 适用 于 不 包含 自由 水 面 以 及 一 个 或 许多 个 自由 水 
面 ( 包 括 滞 水 模拟 ) 的 地 下 水 系统 ， 包 括 : 二 维和 三 维 模拟 ;二 维 平面 以 及 二 维 放 面 “水平 、 垂 
直 以 及 轴 对 称 ) 模拟 ， 可 变 密度 流 场 以 及 热 盐 流 〈 污 染 物质 和 温度 场 引 起 流体 密度 差异 ) 模拟 ; 
饱和 以 及 非 饱 和 模拟 ， 稳定 流 和 非 稳定 流 模 拟 ， 水 流 、 溶 质 以 及 热 运 移 模 拟 ， 多 种 溶质 之 间 反 应 
的 模拟 等 。 

FEFLOW 可 用 于 研究 污染 物 或 者 热 场 的 时 空 分 布 ; 分 析 水 动力 学 特性 和 渗流 ; 估算 污染 物质 
的 历时 和 传播 时 间 ; 规划 和 设计 地 下 水 污染 补救 策略 和 遏制 方法 ， 帮助 制 定 选择 方案 与 有 效 地 监 
测 计 划 。 

FEFLOW 的 应 用 领域 有 : 模拟 地 下 水 区 域 流 场 及 地 下 水 资源 和 管理 方案 ; 模拟 矿区 露天 开采 
及 地 下 开采 对 区 域 地 下 水 的 影响 及 其 最 优 对 策 方案 ; 模拟 由 于 近海 岸 区 抽取 地 下 水 或 者 矿区 抽 排 
地 下 水 引起 的 海水 或 深部 盐水 入 侵 问题 ， 模 拟 饱 和 带 以 及 非 饱和 带 地 下 水 流 及 温度 场 分 布 问题 ; 
模拟 污染 物 在 地 下 水 中 迁移 过 程 及 其 时 空 分 布 模式 (分 析 和 评价 工业 和 城市 废弃 物 存放 地 对 地 下 
水 资源 和 生态 环境 的 影响 , 研究 最 优 治 理 方案 和 防护 对 策 ); 结合 降雨 -径流 模型 联合 动态 模拟 “ 降 
雨 -径流 -地 下 水 ”水 资源 系统 〔 分 析 水 资源 系统 各 组 成 部 分 之 间 的 相互 依赖 关系 ， 研 究 水 资源 合 
蛙 利 用 、 监 理 以 及 生态 环境 保护 方案 等 ) 












































































































































































































































(二 ) 模型 中 所 用 的 数学 模型 


FEFLOW 利用 二 维和 三 维 的 有 限 元 方法 (FEM)， 求 解 描 述 以 下 相互 依赖 过 程 的 基本 偏 微分 
方程 : 地 下 水 水 流动 力学 过 程 〈《 包 括 可 变 密 度 流 以 及 多 种 自由 表面 类 型 )， 变 饱和 水 流传 输 ; 污 
染 物 对 流 弥散 运 移 〈 可 考虑 化 学 物质 的 吸附 作用 、 水 动力 运 移 以 及 化 学 反应 的 影响 ， 地 热传导 过 
程 〈《 可 考虑 温 盐 流 一 一 污染 物质 浓度 和 温度 场 两 者 引起 流体 密度 的 影响 ) 
基本 方程 如 下 : 


















































EL 





























f 
gyi 
ôt ôx, 





=0, +0; (© T) (6.6.12) 
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f f 
Pakt SP A (6.6.13) 
Xj Po 
3(eRO+ 2 de +ER9C =Q, divergence form 
a a "Ox 
(6.6.14) 
Fare Aen aX +(ER9+O,)C=Q. convective form 
a a, ol A 
OT cof of sas SooS 
mala c +(1-2) pc a gc 7) 
-fa =) =Q, divergence form 
ol © Ox, (6.6.15) 
OT OT 0 oT 
UN ee ES A 
[a'c +( ojee ly Pea 中 Z 
+p'c'Q,(T-T)=Q, convective form 
WAA EAE UE AAE R, RKA A, JADU qi ARE c， 流 体温 度 To 
(=) 模型 数值 方法 简介 
FEFLOW 采用 迦 辽 金 法 为 基础 的 有 限 单 元 法 求解 , 内 部 配备 了 若干 的 数值 求解 方法 来 控制 和 
优化 求解 过 程 : 
D ”直接 求解 法 (适用 于 简单 模型 )， 如 RCM 和 MLNDS; 
































2) ”交互 式 求解 ， 如 PCG CH 
BiCGSTAB、BiCGSTABP 以 及 SAMG 求解 非 对 称 型 方程 ; 








RU). SAMG 求解 对 称 性 方程 ，ORTHOMIN、GMERS、CGS、 


3) ”灵活 多 变 的 上 风 技 术 ， 如 Streamline upwinding、Full upwinding、Shock capturing. Least 








square upwinding 减少 数值 振荡 ; 
4) ”为 非 饱 和 模拟 提供 
模型 、 线 性 模型 和 多 种 形式 的 Richard 方程 ; 





























多 种 参数 模型 ， 如 Van Genuchten、Brooks-Corey、VG modified、 指 


数 





























5) BASD (Best-Adaptation-to-Stratigraphic-Data， 地 层 数 据 最 个 
面 的 含水 系统 以 及 非 饱 和 和 带 的 模拟 ; 
6) “并 行 计 算 (Parallel computing). 








CPU) 输入 和 输出 


(1) 输入 
通过 标准 数据 输入 接 
































， 用 户 既 能 直接 利用 已 有 的 GIS 空 间 





图 形 























H 


























E 适 线 法 ) 技术 处 理 有 水 




















数据 9 





成 有 限 单元 网 格 ， 也 
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可 以 手动 调整 网 格 几何 形状 ， 加 密 或 减 稀 网 格 。 在 建立 地 下 水 水 流 模 型 时 用 户 可 以 对 边界 条 件 增 
界 条 件 及 附加 条 件 既 可 设置 为 常数 ， 
也 可 定义 为 随时 间 变 化 的 函数 。FEFLOW 提 供 克 里 金 IKriging)， 阿 基 玛 (Akima) 和 距离 反比 加 权 法 
(DW) 等 插值 方法 。 输 入 数据 格式 既 可 以 是 ASCII 码 文件 ， 也 可 以 是 GIS 地 理 信息 系统 文件 。 





加 特定 的 限制 条 件 ， 以 避免 异常 解 的 出 现 。 所 有 模型 参数 、 边 


















































(2) 输出 





FEFLOW 提 供 了 丰富 实用 的 图 形 显 示 和 数据 结果 分 析 工 具 。 其 先进 的 图 形 可 视 化 及 数据 分 析 





技术 表现 在 : 








D ”有限 单元 网 格 、 边 界 条 件 和 模型 参数 的 三 维 可 视 化 、 三 维 彩 色 等 势 面 显示 以 及 二 维 平面 彩色 




































































或 等 值 线 显 示 ; 
2) ”三 维 地 下 水 流 线 妃 踊 , 流 动 时 间 及 流速 动画 显示 ; 
3) 三 维 交 叉 断 面 图 、 剖 面 图 与 切片 图 显示 ; 
4) ”三 维 图 形 的 交互 旋转 、 放 大 或 缩小 ; 















































5) ”模型 整体 和 局 部 水 量 均衡 分 析 (包括 任意 儿 何 多 边 形 内 的 水 流通 量 分 析 ); 

































































6) ”各 种 边界 条 件 上 的 水 流通 量 、 物 质 通 量 以 及 在 特定 时 间 、 
算出 并 以 图 形 显 示 出 来 。 




















五 、 NPTTM 模型 





氮 磷 运 移 转 化 模型 NPTTM 是 在 氮 素 运 移 转化 模型 Nitrogen-2D 的 基础 j 




















空间 内 的 水 流 积分 量 都 可 以 1 











模型 





上 发 展 起 来 的 。 


Nitrogen-2D 模型 是 由 杨 金 忠 、 陆 垂 裕 等 (2004 E) 建立 的 二 维 氮 素 运 移 转 化 数值 模型 ， 可 模拟 
饱和 - 非 饱 和 土壤 中 水 分 和 和 毛 素 运 移 转 化 过 程 。 杨 金 忠 、 王 丽 影 等 (2007 年 ) 在 Nitrogen-2D 
ASEM EDA SBR BR, BEZIER BER TEETER ATE, KRR TR HE 





























运 移 转化 数值 模型 ， 即 NPTTM 模型 。 



































模型 


NPTTM 模型 可 模拟 饱和 - 非 饮 和 条 件 下 土壤 水 分 运动 、 氮 素 运 移 转化 过 程 (包括 矿 化 、 吸 附 、 


硝化 、 反 硝化 、 挥 发 等 过 程 )、 磷 素 运 移 转化 过 程 〈 包 括 新 鲜 

















非 稳定 磷 的 固定 和 非 稳定 磷 向 活性 磷 的 转化 )。 该 模型 主要 














有 机 磷 的 矿 化 、 腐 殖 质 磷 的 夏 






































Hi, NPTTM 数值 模型 已 成 功 运用 于 各 种 条 件 下 所 素 、 
金 忠 、 陆 垂 裕 (2004 年 ) 将 其 应 用 于 FILTER 系统 (Filtration and 
and Effluent Reuse) 土壤 氮 素 运 移 转化 数值 模拟 及 预测 分 析 ; 
于 田间 尺度 冬小麦 污水 灌 没 条 件 下 毛 素 运 移 转化 数值 模拟 ，; 



























































(一 ) NPTTM 模型 原理 简介 





用 于 田间 尺度 和 夏 玉 米 污 水 灌溉 条 件 下 氮 素 、 磷 素数 值 模拟 。NPTTM 模型 经 过 不 断 运 月 
已 发 展 为 一 个 较为 完善 的 模拟 饱和 非 饱 和 系统 中 氮 素 、 磷 素 运 移 转 化 的 二 维 数 值 模 型 。 





化 、 


七 个 部 分 组 成 : 土壤 水 分 运动 模型 、 
损 素 运 移 模 型 、 氮 素 转化 模型 、 磷 素 运 移 模型 、 磷 素 转化 模型 、 作 物 生 长 模型 、 施 肥 模型 。 


磷 素 运 移 转化 数值 模拟 及 预测 。 杨 
Irrigated cropping for Land Treatment 
杨 金 忠 、 王 丽 影 〈2007 年 ) 将 其 应 
杨 金 忠 、 王 丽 影 (2007 年 ) 将 其 应 




















水 分 运动 用 二 维 饱 和 - 非 饱 和 土壤 水 分 运动 方程 (Richards 方程 ) 描述 : 
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日 和 改进 ， 


oe _ 9 K(K; 4 Oh KA 4) |- (6. 6. 16) 
Ot Ox, "Ox, 


式 中 : 0 为 土壤 体积 售 水 率 ， 有 为 土壤 水 分 负 压 ;5 为 根系 吸水 项 或 其 他 源 汇 项 ，xj(i = 1,2) 为 




















空间 坐标 ， 当 研究 垂直 截面 的 平面 流 时 ， x = x 为 横 坐 标 ，x = z 为 垂直 坐标 ， 且 取向 上 为 正 ; 






































1 是 时 间 ， 天 ;为 各 项 异性 无 量 纲 张 量 的 分 量 ， 玉 是 非 侈 和 水 力 传导 度 。 




















饱和 - 非 饱和 条 件 下 土壤 中 扼 素 、 磷 素 的 运 移 模 型 根据 二 维 对 流 - 弥 散 方程 描述 ， 





























+R (6.6.17) 














AP: C 为 土壤 溶液 中 溶质 浓度 0D; 为 饱和 / 非 饱和 水 动力 弥散 系数 ;，s 为 吸附 在 土壤 颗粒 上 
的 溶质 浓度 ， 本 节 采 用 等 温 吸附 模型 的 形式 ， 即 s = KIC; Pp 为 土壤 干 容重 :KK, 为 土壤 对 该 溶 
质 的 吸附 系数 ，R 为 该 溶质 各 种 源 汇 项 之 和 ， 不同 的 溶质 其 对 流 弥散 方程 的 主要 差别 在 于 源 汇 项 
的 不 同 ， 贸 态 氮 运 移 方程 的 源 汇 项 主要 包括 镑 态 氮 的 矿 化 / 固 持 项 、 贸 态 须 的 硝化 项 、 贸 态 氮 的 
AR ARCA ERAS RUE AL; TAS ee THU LTE AAS UY LPL. ERAS RUT 
Til. AAAS RUN BOTS OAR A TAS ASL; WIS SB EE AN Br BE AL” HH 
率 项 、 腐 殖 质 磷 的 矿 化 速率 项 、 丰 稳 定 磷 的 固定 速率 项 和 和 非 稳定 克 身 活性 备 的 转化 速率 项 。 









































































































































(二 ) 模型 数值 方法 


水 流 模 型 和 溶质 运 移 模型 均 采用 迦 了 这 金 有 限 单元 法 进行 空间 离散 ， 对 时 间 的 微分 采用 有 限 差 
分 代替 。 对 于 饱和 非 饱 和 水 流 方程 时 间 离 散 采 用 隐 式 差分 格式 ;而 溶质 运 移 方程 时 间 离 散 采 用 两 
层 差分 格式 。 

控制 方程 离散 后 形成 的 矩阵 方程 的 数值 求解 方法 则 根据 计算 规模 的 不 同 ,选用 不 同 的 标准 算 
法 进行 求解 : 对 于 带 状 的 矩阵 方程 用 高 斯 消 元 法 求解 ， 对 于 对 称 的 矩阵 方程 用 共 思 梯 度 法 求解 ; 
对 于 不 对 称 的 矩阵 方程 则 用 ORTHOMIN 算法 求解 。 
































































































































(三 ) 数值 模型 简介 及 模型 应 用 


(1) 数值 模型 简介 
NPTTM 数值 模型 包括 一 个 主 程序 和 120 个 子 程序 ， 相 应 形成 13 个 源 文件 包 ， 可 单独 编辑 、 
编译 并 通过 主 程序 连接 形成 可 执行 文件 。 程 序 流程 见 图 6.15。 
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tee ele: 


! oe 新 鲜 有 机 磋 和 府 
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| 硝化、 根系 吸收 
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图 6.15 ”NPTTM 模型 程序 流程 图 






































NPTTM 模型 适用 范围 较 广 ， 处 理 的 边界 可 为 非 规 则 边界 ， 模 拟 区 域 介质 可 为 各 向 异性 ， 可 
模拟 平面 二 维 及 轴 对 称 形 式 三 维 的 水 分 和 氮 磷 运 移 转化 ， 模 型 可 处 理 一 类 、 二 类 边界 条 件 及 各 类 
混合 边界 条 件 。 模 型 处 理 的 各 种 问题 见 图 6.16。 
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图 6.16 NPTTM 模型 示意 图 


(2) 模型 输入 输出 
NPTTM 模型 的 输入 数据 包含 在 9 个 以 “.in ”为 后 级 的 输入 文件 中 ,输入 文件 放置 在 Nitrogen .in 
文件 夹 中 ， 程 序 运行 前 需 创建 这 些 文件 ， 除 Crop.in 和 Param.in 两 个 文件 中 输入 为 默认 值 外 ， 其 
他 均 需 手动 建立 。 
主要 输入 信息 包括 以 下 儿 个 部 分 : Atmosph.in: 大 气 边界 条 件 信息 ; CropLin: 作物 生长 信息 ; 
Fertilizer.in: 施肥 信息 ; Gridin: 节点 信息 ， 单 元 信息 ， 边 界 信息 ; Initnt-NPin; 溶质 运 移 初始 条 
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件 ; S 


NPTTM 模型 将 所 有 的 输出 文人 














electorin: 基本 信息 ， 土 壤 信 息 ， 时 间 信 息 ， 根 系 吸水 信息 ， 溶 质 运 移 信 息 ; TransfNP.in: 
ARR, wR. 




































































FBC TE Nitrogen.out 文件 夹 中 ， 程 序 运 行 前 手动 创建 ， 与 









































Nitrogen.in 放置 在 同一 文件 夹 中 ，NPTTM 最 多 可 同时 输出 34 个 文件 。 主 要 输出 文件 及 输出 内 容 
如 下 : Hout: 压力 水 头 节 点 值 ，Th.out: 含水 率 的 节点 值 ，Conc.out: 土壤 溶液 中 狠 态 氮 浓 度 的 
节点 值 ，Conc3.out: 土壤 溶液 中 硝 态 所 浓度 的 节点 值 ，ConcP.out: 土壤 溶液 中 速效 磷 浓 度 的 节点 
值 ; Q.out: 边界 节点 或 内 部 源 汇 节 点 上 的 排水 或 补给 流量 ; Vx.out: 节点 上 达 西 流速 的 分 量 ; Vz.out: 















































节点 上 达 西 流速 的 分 量 ; Obsnod.out: 观测 节点 各 时 间 步 长 内 的 土壤 含水 量 、 水 头 、 溶 质 浓度 ; 


Boundary.out: Kode(n) 关 0 的 边界 节点 的 信 |) 

















EL; Balance.out: 指定 分 区 的 水 流 和 溶质 的 总 量 、 进 





出 流量 、 平 均 压 力 水 头 、 平均 浓度 以 及 水 流 和 溶质 的 质量 平衡 计算 的 绝对 、 相 对 误差 ，Solute.out: 











ERAS RL 








一 阶 、 零 阶 转化 累计 量 及 边界 通 量 累计 值 ; 























边界 通 量 累计 值 ;， SoluteP.out:， 速效 磷 一 阶 、 
各 时 间 步 长 内 模拟 区 域 快 速 反 应 有 机 毛 、 快 速 反 应 有 机 碳 、 慢 速 反应 有 机 氮 的 质 
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itis 

















H; InorgCumP.out: 各 时 间 步 长 内 模拟 
H; OrgCumP.out: 各 时 间 步 长 内 模拟 区 域 快 速 反应 有 机 磷 、 慢 志 
















































































Solute3.out: 人 硝 态 氨 一 阶 、 零 阶 转化 累计 量 及 
零 阶 转化 累计 量 及 边界 通 量 累计 值 ; 





LHplCum.out: 











量 及 变化 量 累计 
区 域 快 速 速效 磷 、 活 性 磷 、 稳 定 态 磷 的 质量 及 变化 量 累计 
反应 有 机 磷 的 质量 及 变化 量 累 








TransfN.out: 各 时 间 步 长 内 氮 素 矿 化 、 硝 化 、 反 硝化 、 挥 发 等 转化 量 的 累计 值 ; Crop.out: 

















以 天 为 单位 输出 作物 叶 面 积 指数 ， 生 物 量 、 根 重 、 吸 氮 吸 磷 累 积 值 等 信息 ， 还 可 输出 作物 产量 。 


(四 ) 模型 前 处 理 及 后 处 理 

















模型 前 处 理 主 要 根据 计算 模型 输入 要 求人 
Ty ARE 
气 边 界 条 件 ; 土壤 前 面 节 点 水 分 和 溶质 浓度 分 布 则 | 
和 施肥 信 ， 

































































央 作 输入 文件 。 应 用 HYDRUS-2D 软件 进行 单元 剖 




















区 网 格 信 息 和 单元 节点 信息 ; 气象 数据 由 中 国 气象 局 气象 数据 共享 数据 库 














































































































的 软 伯 


F 对 这 些 数据 进行 处 理 ， 如 运用 Excel、Surfer、Tecplot 等 软件 对 输 虽 


























实测 数据 进行 差 值 计算 获得 ; 
昌 根 据 实 际 情况 建立 ， 氮 素 转化 信息 和 磷 素 转化 信息 根据 历史 资料 建立 。 

本 模型 可 以 根据 需要 输出 大 量 数据 结果 ， 输 出 文件 格式 为 “.txt” 文 件 ， 输 出 
间 点 的 水 分 和 溶质 浓度 分 布 、 氮 素 磷 素 转化 过 程 、 作 物 生 长 过 程 等 ， 用 户 可 以 根 























中 获得 ， 建 立 大 
作物 生长 信息 








内 容 包 括 不 同时 














数据 绘制 成 图 。 


据 需 要 运用 不 同 
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第 七 章 ” 地 下 水 运动 的 随机 模型 





以 往 
中 包含 有 
和 含水 层 沉积 过 程 





























述 地 下 水 运动 的 传统 方法 ， 是 模 
尺 表 含水 层 导 水 特 
的 随机 性 ， 























上 5 


性 的 参数 ， 而 这 























性 具有 明显 的 空间 变异 性 。 























在 采取 的 土 样 中 ， 可 以 观测 














rye 


任 一 点 含水 层 性 质 是 确 
间 分 布 是 完全 确定 的 。 但 在 























Ob BY 
He 





FY EM yis HE 
在 已 有 勘探 实验 点 所 取得 参 
不 确定 性 ， 必 然 对 含水 层 中 
性 。 除 此 之 外 ， 含 水 层 边界 
识 的 不 确定 性 ， 必 然 导 致 对 
下 水 运动 问题 具有 很 大 的 局 



































内 的 含水 层 渗透 性 质 的 平均 





到 土 粒 孔 聊 大 小 及 














实际 工作 中 ， 我 们 不 可 能 得 至 





thi Jot ae SF TELE 
参数 在 空间 上 的 分 布 是 极其 复杂 的 。 
含水 层 的 水 文 地 质 特征 以 及 土壤 的 结构 、 
此 而 引起 的 天 然 地 质 体 的 非 均匀 性 可 

















来 建立 地 下 水 运动 的 守恒 方程 ， 


方程 











TRAER 

















KERIT 4 


成 等 十 壤 特 














| 是 对 于 区 
， 所 得 到 的 资料 


域 问题 ， 





在 各 种 不 同 尺 度 上 反映 出 
团 粒 结构 的 差异 ， 在 大 的 区 域 仿 水 层 系统 中 ， 可 以 
观测 到 不 同 含水 层 间 以 及 同一 含水 层 的 不 同 地 域 间 的 变异 性 。 对 某 一 特定 的 含水 层 而 言 ， 其 
定 的 ， 如 果 我 们 可 以 得 到 空间 上 每 一 点 的 测量 数据 ， 那 么 含水 
上 空间 每 一 点 的 资料 ， 所 得 到 的 仅 是 其 
一 个 样本 ， 采 样 的 点 数 对 于 介质 的 区 域 分 布 而 言 是 相当 少 的 ， 特 另 


质 主要 是 通过 水 文 地 质 勘 探 资料 获得 ， 对 于 每 一 口 勘探 KEJE Ah 





来 。 





空间 


性 质 的 空 
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含 7 


水 层 的 性 
{水 实验 























数值 的 基础 上 
地 下 水 或 溶质 的 
分 布 的 不 确定 4 
地 下 水 运动 认识 
限 ， 必 须 探讨 新 
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近年 来 






































尺度 的 增 大 而 增加 ， 


Ae 
wT? 


其 原因 

















A FA AY 
金 忠 等 ， 








是 控制 大 























这 些 影响 区 域 溶质 运 移 的 基 
散 可 以 忽略 一 样 ， 小 范围 测 























本 特征 在 室内 实验 





44 
二 











动力 弥散 理论 不 能 直接 用 于 
为 了 获得 宏观 范围 内 介 























宏观 的 研究 。 
质 的 非 确定 性 特征 ， 随 机 



































直 ， 在 研究 区 域内 
通过 一 定 的 插值 
运动 和 分 布 的 分 析 产 生 影 响 ， 导 致 分 析 结 果 上 


、 边 界 条 件 的 不 确定 性 、 对 于 含水 层 的 补给 和 提 


的 弥散 度 对 大 区 域 溶质 的 分 散 过 程 可 以 忽略 不 计 。 


理论 开始 成 为 地 下 水 看 














余地 方 的 含水 
方法 得 到 ， 这 种 插值 或 

















多 数 是 














E 断 的 误差 的 





























的 不 确定 


EMEWA 
































因此 ， 应 用 确定 性 方法 处 到 








里 论 和 方法 来 研究 此 问题 。 
国内 外 的 研究 成 果 表 明 ， 深 质 在 小 尺度 范围 运 移 所 有 有 
质 在 大 区 域 范围 内 的 运动 特征 和 规律 。 实 验 室 得 到 的 小 尺度 弥散 度 值 为 0. 01~0. 2m, ÆA 
域 所 求 得 的 弥散 度 值 在 10°'~10°m 量 级 范围 内 〈 杨 



































1993; Gelhar, 1992). KEUZ MÆ 
区 域 溶质 运 移 的 机 理 是 宏观 地 下 水 流速 的 不 均匀 性 ( 杨 
1994)， 而 地 下 水 流速 度 的 不 均匀 性 主要 起 源 于 储 水 介质 沉积 特征 和 水 力 特 包 
是 反映 不 出 来 的 。 正 如 下 




















外 定 的 方程 和 弥散 系数 不 能 


LE 非 确定 的 地 
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GE 
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E 的 空间 变异 性 ， 
究 水 动力 弥散 时 分 子 扩 








因而 ， 微 观 的 水 









































度 范 


围 内 溶质 运 移 理论 和 
度 范 
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ea 
fy 


en 





征 和 水 力 特征 ， 引 入 含水 层 





域 溶质 运动 。 

WET 
层 部 分 试验 结果 而 估计 的 ， 
力 参数 的 空间 分 布 能 吸收 和 看 
结果 的 变异 性 将 随 测 
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的 最 主要 内 容 是 ， 大 尺度 范围 














内 影响 溶质 运 移 的 主要 











围 内 溶质 运 移 的 基本 方程 以 及 弥散 系数 的 基本 结构 。 由 于 不 可 能 测 得 含水 层 每 一 
间 随 机 场 的 概念 ， 将 实际 含水 层 视 为 随机 场 的 一 个 实现 。 野 外 溶 


运 移 试验 表明 (Boggs et al.，1992; Mackay et al.，1986)， 深 质 运 移 的 随机 理论 可 以 较 好 # 





wy 
ZS 
i Ee 





究 的 基本 出 发 点 是 将 含水 层 水 力 参数 视 为 随机 场 ， 随 机 场 的 空间 
即 随机 场 的 分 布 是 条 件 分 布 ， 将 随机 场 限 制 在 某 些 观测 点 上 来 
有 定性 方法 和 随机 方法 的 优点 。 由 随机 场 的 条 件 分 布 而 得 到 
量 点 的 增加 而 减少 。 也 就 是 说 ， 如 果 观 测 点 无 限 多 ， 介 质 将 是 胡 














究 的 重要 工具 。 
因素 ; Ph 





AR 
IKR 


点 的 介质 特 











结构 通常 是 通 








bki 











Ba 























述 水 























的 浓度 预测 




















定 的 ， 则 预 











测 结果 就 没有 随机 性 。 若 将 随机 场 的 条 件 分 布 结合 到 溶质 运 移 的 随机 理论 中 将 是 减少 预报 误差 的 
一 个 重要 内 容 。 

由 任何 理论 推导 的 水 流 运 动 和 溶质 运 移 方程 ， 其 中 都 包含 有 描述 介质 水 力 特 征 和 弥散 特征 的 
参数 〈 如 渗透 系数 、 宏 观 弥散 系数 等 )， 在 进行 污染 物 运 移 计 算 分 析 时 ， 边 界 条 件 、 入 渗 条 件 以 及 
影响 污染 物 运 移 的 各 因素 都 不 能 完全 确定 地 给 出 ， 这 样 ， 地 下 水 污染 的 预测 预报 结果 将 带 有 很 大 
的 不 确定 性 ， 如 何 评 价 预测 结果 的 可 信和 度 和 污染 物 浓度 超标 的 可 能 性 ， 是 地 下 水 水 质 管理 中 面临 


的 新 课题 
第 一 节 ”多 孔 介质 的 空间 变异 性 及 其 随机 描述 


通常 通过 稀 玻 分 布 的 测 井 的 抽水 试验 来 获取 含水 层 的 水 力 参数 ， 用 这 些 局 部 观测 所 得 到 的 参 
数 代 表 整 个 含水 层 或 一 定 区 域 上 所 有 点 的 参数 值 ， 而 往往 忽视 含水 层 的 空间 变异 性 。 早 期 的 田间 
试验 尽量 选用 性 质 均 一 的 小 区 或 采用 小 区 随机 排列 等 方式 , 来 消除 土壤 空间 变异 性 对 试验 的 影响 。 
事实 上 这 些 做 法 存在 局 限 性 ， 缺 乏 对 介质 空间 相关 结构 的 描述 ， 从 而 影响 观测 和 试验 的 可 知性 。 

表征 含水 层 水 力 特 性 的 参数 ， 如 渗透 系数 、 导 水 系数 等 ， 以 及 表征 土壤 水 力 特性 的 主要 参数 ， 
如 水 力 传 导 度 、 容 水 度 等 ， 由 于 介质 的 空间 变异 性 ， 它 们 是 空间 位 置 的 函数 ， 随 机 理论 为 描述 这 
种 空间 变化 、 确 定 相应 的 统计 特征 ， 提 供 了 一 条 有 效 途径 。 

介质 特性 参数 的 空间 变异 性 一 般 是 由 参数 的 统计 特征 与 空间 相关 结构 来 描述 ， 后 者 是 根据 参 
数 的 实测 样本 进行 推 求 的 。 实际 上 , 只 能 得 到 随机 场 U(x) 的 一 个 实现 , 因此 往往 引入 遍历 性 假设 ， 
该 假设 表明 随机 场 Ux) 的 统计 结构 可 以 从 单个 实现 的 空间 平均 代 巷 集 平均 来 进行 推断 。 
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一 、 随机 变量 和 空间 随机 函数 


由 于 含水 层 岩 性 分 布 和 地 下 水 补给 等 条 件 的 不 确定 性 ， 某 一 固定 空间 点 地 下 水 位 的 高 度 在 水 
位 测量 之 前 ， 我 们 无 法 确定 其 具体 取 值 ， 但 对 其 可 能 的 取 值 范围 预先 可 以 估计 得 到 。 这 样 ， 地 下 
水 位 可 定义 为 随机 变量 。 为 理解 随机 变量 的 统计 规律 ， 还 必须 知道 随机 变量 取 茶 一 确定 的 值 或 随 
机 变量 的 取 值 落 入 某 一 区 间 的 概率 。 连 续 型 随机 变量 的 分 布 函数 F(w) 可 表示 随机 变量 的 概率 分 布 ， 
即 




































































































































































F(u)=P[U <u] (7.1.1) 
式 中 : U 表示 随机 变量 ; u 表示 任意 实数 。 式 (7.1.10) 右 边 表示 事件 Uw 发 生 的 概率 。 分 布 函数 Fu) 
为 一 普通 函数 ， 这 样 就 可 以 应 用 数学 分 析 的 方法 研究 随机 变量 。 对 于 连续 随机 变量 ， 其 概率 密度 
函数 fw) 定义 为 

































































{On (7.1.2) 
du 
显然 ， 黑 积分 布 函数 可 用 概率 密度 函数 表示 ， 
F(u)= | flu) du (7.1.3) 
实践 中 最 常 遇 到 的 随机 变量 是 正 态 或 高 斯 随机 变量 ， 其 概率 密度 函数 具有 以 下 形式 ， 
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1 (u— u)? 
fu) = een F | oo < U < oo (7.1.4) 
式 中 : /为 随机 变量 的 均值 ，co 为 标准 差 。 
在 地 下 水 文学 中 ， 一 些 水 文 参数 ， 如 渗透 系数 、 导 水 系数 等 常服 从 对 数 正 态 分 布 。 随 机 变量 
U 的 函数 大 In( 思 是 一 个 正 态 分 布 随机 变量 ， 则 上 U 为 对 数 正 态 分 布 ， 这 时 U 的 概率 密度 函数 为 
1 nu- u, y 
= exp- Ar) 7.1.5 
fu) ee xp 20? ] (7.1.5) 
式 中 : Ar 为 随机 变量 V AE; ov AW V ERE o 
在 实际 情况 下 ， 获 得 随机 变量 的 概率 密度 函数 非常 困难 而 且 不 经 济 ， 最 简单 也 最 为 常用 的 就 











是 获取 随机 变量 的 统计 和 矩 。 随 机 变量 的 均值 或 数学 期 望 值 


































































































和 方差 定义 为 























(UV)=E(UV)= | uf (u)du (7.1.6) 
o’ =((u-U)}= f(u ( 让 f(u)du (7.1.7) 
方差 表示 随机 变量 在 其 均值 附近 的 分 散 程度 。 
对 于 正 态 随机 变量 V= mV， 其 均值 为 pr 方差 为 cy ， 对 于 对 数 正 态 随机 变量 U， 其 n 阶 原 
点 矩 为 
2 
(U ) exo) (V+ | (7.1.8) 
U 的 均值 和 方差 可 表示 为 
l > 
Hy = exp| a aad 
(7.1.9) 
o$ =exp| 24, +07 || exp(o7)-1] cai 
由 以 上 两 式 可 以 得 到 U 的 变 差 系数 为 
CV, =—“=.Jexp(o;)-1 (7.1.11) 


U 


在 地 下 水 水 文学 、 地 下 水 动力 学 及 其 他 相关 学 科 中 还 
下 水 水 头 五 和 地 下 水 浓度 c， 它 们 都 随 空 | 




















机 场 ， 即 =H(x,f)，c=c(x,f)。 男 外 ， 任 一 点 的 地 下 水 流速 V(x,?)， 是 以 空 











不 经 常 遇 到 多 个 自 变量 的 随机 函数 。 如 地 














则 点 x 和 时 间 ¢ 而 变化 的 随机 变量 ， 成 为 随机 函数 或 随 


a) An x 和 时 间 t 为 自 变 


























量 的 向 量 随机 函 
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数 ， 即 向 量 随机 场 。 当 参数 为 时 间 变 量 时 ， 通 常 称 之 为 随机 过 程 ; 




















当 参 数 为 空间 


> 





坐标 时 ， 通 常 称 之 为 随机 空间 函数 或 随机 场 。 
对 于 任 一 确定 的 空间 坐标 x，U(%) 为 随机 变量 。 为 了 描述 随机 场 在 不 同位 置 间 的 相互 关系 ， 

































































需要 了 解 ARERR AX, X X, E Q 所 对 应 随机 变量 U(x1),U(x,);…U(x, ) 之 间 的 联合 





分 布 ， 


FU GR XXX ) = PIU(x) <u, U(X) Suz, U(X, ) < u, | (7.1.12) 








上 式 为 随机 过 程 U(x) 的 n 维 累 积分 布 函 数 。U(%) 的 n 维 概率 密度 函数 定义 为 





























n . . 
OF (his dis Wo X3; Xs) 


7.1.13 
Ou ÕU, ,..., OU, i ) 


f (Uj, X Uz, Xs. Us X, ) = 





























随机 场 的 分 布 函数 能 完全 刻 划 随机 场 的 统计 特性 ， 但 是 在 实际 中 根据 观测 往往 具 能 得 到 随机 
场 的 部 分 资料 (样本 )， 用 来 确定 分 布 函数 是 困难 的 ， 甚 至 是 不 可 能 的 。 因 而 需要 引入 随机 场 的 统 
计 和 矩 。 与 随机 变量 类 似 ， 定 义 随机 场 Ux) 的 均值 函数 和 方差 函数 为 ， 





















































(U(x)) = fur, x)du 


À (1.1.14) 
o2 (x)= (Læ = Uw) = f(u- (U@)Ý Sux 
































它们 描述 了 随机 场 的 静态 特征 ， 但 不 能 描述 随机 场 在 不 同 空间 位 置 参数 x 之 间 的 相互 关系 ， 自 协 
































方差 函数 〈 简 称 协 方差 函数 ) C, (x1,x,) 是 描述 随机 场 (x) 不同 空间 点 xl 和 总 之 间 统 计 特 征 最 
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要 的 定量 指标 ， Cy (XX) 定义 为 








Cu Ex) = Ve) -Uv -(U@,))) 


j = Í fla = (UG, )) Ne. - (U(x,))|f us x1 x3 ) dudu, va?) 


一 00 一 00 


Xx =x =X 时 ， 自 协 方差 函数 即 为 随机 函数 在 x 点 的 方差 函数 cy (x) 。 














协 方差 可 以 用 来 表明 两 个 随机 变量 U(x1) 和 U(x2) 的 相关 程度 。 一 般 来 说 ， 正 的 协 方差 值 表示 
当 VCcD) 增 大 时 ，VGe) 也 随 之 增 大 ， 负 的 协 方差 值 表示 当 UKT, UARRA 
自 相 关系 数 〈 人 简称 相关 系数 ) 定义 为 








Cy (X1,X, ) 

ie Oy (Xi)au (X2) oe 

相关 系数 取 值 区 间 为 [-1，1]。 当 p=1 时 ，U(X1) 和 U(x2) 完 全 正 相 关 ;， 当 一 1 t, UDM Ua) 
全 负 相 关 ; 当 p=0 时 ，U(x1) 和 ` 相 关 。 特 别 地 ， 相 关系 数 反映 的 是 线性 依赖 关系 ， 当 U(x1) 
和 U(x2) 不 相关 时 ， 它 们 之 间 还 可 能 存在 其 它 的 相关 关系 。 


当 随 机 变量 U(x1)，U(x2)， ese n 都 是 联合 分 布 为 高 斯 分 布 时 ， 那 么 随机 场 U(x) 
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就 称 为 高 斯 随机 场 。 高 斯 随机 场 可 完全 由 均值 函数 (U(x)) = xox) 和 自 协 方差 函数 Cu (xi ,xy ) 表 











征 ， 它 的 二 维 概率 密度 函数 为 




















f (uu,) = =l i — u(x,)) 


1 
— Eep 
T ET lian 205 (x) 


(7.1.17) 
二 


ac 202 (Hs) 


GR BEA LID HIRIA ET AE DB EE De 
E(U(x)] = const 
o; (x) = const (7.1.18) 
Cu(X1,X2) = Co) 




















式 中 : r=x, 一 Xi 为 空间 点 X 和 双 2 之 间 的 距离 向 量 ， 则 称 Ux) 为 二 阶 平稳 随机 场 或 弱 平 稳 随机 








场 。 也 就 是 说 ， 二 阶 平稳 随机 场 U(X) 的 均值 和 方差 有 界 且 为 常数 ， 其 自 协 方差 函数 Ci (xXx) 取 








决 于 两 空间 点 xy, x 的 相对 位 置 ， 而 与 Xi，x2 的 具体 位 置 无 关 。 
对 于 二 阶 平 稳 的 高 斯 场 ， 只 需要 知道 均值 和 协 方差 函数 就 可 以 描述 它 的 全 部 统计 特征 ， 同 时 
可 以 定义 如 下 积分 (Dagan, 1986), 





















































-二 COw=[ mu i=1,2,3 (7.1.19) 
U 





























AP: 4 为 相关 尺度 ， 它 是 U(x) 的 空间 变异 尺度 的 量度 。 对 于 空间 随机 函数 ， 积 分 尺度 加 是 一 个 
非常 重要 的 统计 参数 ， 它 近似 地 表达 了 当 随 机 函数 在 两 个 空间 位 置 之 间 的 间距 大 于 积分 尺度 时 ， 
两 随机 变量 之 间 的 相关 程度 很 小 , 同时 只 有 当 所 研究 的 含水 层 的 扩展 尺度 远大 于 空间 变异 尺度 时 ， 
所 取得 的 系统 观测 数据 才 有 可 能 符合 遍历 性 假设 ， 这 时 在 观测 网 点 对 含水 层 的 一 次 系统 取样 和 观 
测 所 得 数据 才能 作为 推 求 统 计 参 数 的 依据 。 

随机 模拟 中 常用 的 两 种 协 方差 函数 为 





































































































1) 指 数 型 
d r? 1/2 
C, (r) = az exp1— $ a (7.1.20) 
i=l i 
2) 离 散 指数 型 
d r. 
C, (r)=oż an|- gH (7.1.21) 
i=l i 














式 中 : d 是 空间 维 数 ， 厌 满足 式 (7.1.19)。 
如 果 协 方差 函数 仅 依赖 于 空间 两 点 x 和 xs 之 间 的 距离 而 与 两 者 的 方向 无 关 ， 则 称 U(X) 为 各 




















向 同性 平稳 随机 场 。 当 =…X 时， 指数 型 协 方差 为 各 向 同性 的 ， 而 对 于 离散 指数 型 协 方差 ， 
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即使 入 =…XAjs， 也 是 各 向 异性 的 ， 因 为 它 总 是 与 两 空间 点 的 方向 有 关 。 














在 地 下 水 动力 学 研究 中 ， 一 些 地 层 参 数 (如 含水 层 渗透 系数 ， 导 水 系数 和 孔隙 度 ) 和 流体 力学 
变量 (如 水 头 压力 ， 地 下 水 浓度 以 及 地 下 水 流速 ) 均 为 随机 场 ， 这 些 随 机 场 除 具有 各 自 的 多 维 分 布 
函数 外 ， 有 时 尚 需 考虑 不 同 随机 场 之 间 的 相互 统计 关系 ， 这 时 可 由 随机 场 的 联合 分 布 函 数 表 示 ， 
如 
















































































Fy (u,X,3V,X,) = P[U(x,) <u,V(x,) <v] (7.1.22) 


它们 的 联合 概率 密度 函数 为 


2 
Juy (us Xi;V,X,) = A R (7.1.23) 
OuOv 
同样 地 ， 可 以 定义 U(x) 和 V(x) 之 间 的 互 协 方差 函数 ， 
Cu aox) = (Ux) -UG (rc,))) (7.1.24) 
互相 关系 数 为 
Pur = Ar. (7.1.25) 


: Oy (XK, )o, (x) 


(一 ) 人 饱和 含水 层 中 渗透 系数 (或 导 水 系数 ) 的 空间 变异 性 


饱和 水 力 传 导 度 〈 又 称 渗 透 系数 ) ， 是 含水 层 地 下 水 系统 最 重要 的 水 力 参数 ， 它 的 空间 变异 
性 直接 影响 到 地 下 水 和 溶质 运 移 方程 的 求解 结果 。 因 此 ， 研 究 水 力 传 导 度 的 空间 变异 性 是 进一步 
研究 地 下 水 流 和 溶质 运 移 的 基础 。 

孔隙 介质 的 水 力 参 数 ， 特 别 是 水 力 传导 度 ， 在 同一 尺度 和 不 同 尺度 的 空间 区 域内 可 呈 若 干 个 
数量 级 的 变化 。 野 外 露头 和 钻 孔 等 观测 资料 表明 ， 水 力 传导 度 K, 值 分 布 是 不 连续 的 ， 存 在 突变 办 
面 ， 比 如 砂 土 与 黏 士 相 邻 ， 或 者 在 儿 个 厘米 的 范围 内 地 下 岩 性 发 生 突变 ， 玉 值 的 波动 在 几 个 厘米 
内 可 达 数 个 数量 级 。 单 一 水 文 地 质 相 内 Ks 的 变化 比较 缓慢 ， 不 同 水 文 地 质 相 之 间 的 玉 差异 远 远 
大 于 单一 相 内 部 的 K 变化 ， 在 务 士 和 砂砾 的 交互 沉积 的 含水 层 中 ， 其 变化 幅度 可 达 13 个 数量 级 
(Koltermann and Gorelick, 1996) 。 
很 多 学 者 对 含水 层 渗透 性 能 的 空间 变异 性 及 随机 结构 进行 了 广泛 研究 。Freeze (1975) 统 计 了 
量 饱 和 渗透 系数 和 了 和 孔隙 度 空间 变异 性 结果 ,认为 渗透 系数 可 以 用 对 数 正 态 分 布 来 描述 , 即 f Ny, 
of), FEP f= In(k,)—<In(ky)>, 为 饱和 渗透 系数 ，<x > 表示 随机 变量 x 的 集 平均 。Freeze 的 结论 已 
被 后 来 的 研究 进一步 证 实 并 在 地 下 水 研究 中 得 到 广泛 应 用 (Gelhar, 1983; Dagan, 1982a,b, 1984). 
根据 Freeze 所 搜集 的 有 关 人 砂岩 及 不 同 土壤 的 渗透 系数 得 到 ， 当 渗透 系数 单位 取 为 cms 时 , yy 的 变 
化 在 -2~ -6 ZE, Mop MARE 0.2~ 2.0。 与 渗透 系数 相 比 ， 孔 际 度 的 空间 变异 性 较 小 ， 大 
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量 的 实验 结果 表明 ， 孔 阶 度 款 的 分 布 为 正 态 分 布 ， 均 值 为 0.1~0.3， 均 方差 为 0.03 一 0.07。 岩 土 的 
压缩 系数 的 实验 资料 较 少 , 难于 判别 其 概率 分 布 , 岩 土 的 压缩 系数 a 一 般 与 岩 土 颗粒 的 大 小 有 关 ， 
也 与 土壤 的 渗透 系数 有 关 ， 在 没有 其 他 数据 的 条 件 下 ， 根 据 以 上 的 概念 ， 可 以 假设 压缩 系数 为 对 
数 正 态 分 布 。 压 缩 系数 的 均值 为 -8 一 -11 (cm/dyne)， 均 方差 为 0.1~1。 

由 于 含水 层 的 渗透 系数 是 空间 随机 函数 ， 要 完整 地 表示 其 空间 分 布 特征 需要 知道 不 同 空 间 点 
的 联合 分 布 , 若 为 对 数 正 态 分 布 , 除 知道 f 的 均值 和 方差 外 ,还 必须 知道 的 协 方差 函数 Cx), 
其 中 xy xy 表示 空间 上 任意 两 点 。 对 Cy(x1x2) 的 推断 需要 测定 大 量 不 同 距 离 观测 点 处 的 渗透 系数 结 
R, 目前 这 样 的 详细 观测 并 不 多 见 。Freeze(1975) 系 统 地 分 析 过 一 些 含水 层 的 水 力 传导 度 对 数 户 InK。 
的 均值 my 和 标准 差 wx 等 统计 数据 ， 当 渗透 系数 单位 取 为 cm/s 时 ， 砂 卵石 含水 层 分 别 为 -8.79 和 
0.92， 淤 泥 层 分 别 为 -6.90 和 2.14; 壤土 层 分 别 为 -6.16 和 1.98。 在 天 然 水 力 梯度 流动 条 件 下 ， 
Sudicky(1986)] 对 中 细 颗 粒 砂 质 含水 层 分 析 mr 和 oy 分 别 为 -4.63 和 0.38。Freeze(1975) 还 分 析 了 孔隙 
度 的 试验 资料 ， 其 均值 m 范围 为 0.1~0.3， 标 准 差 mw 范围 为 0.03~0.07。Bakr(1976) 分 析 了 同一 钻 
孔 岩 心 的 孔隙 度 和 渗透 率 ， 发 现 孔 隙 度 的 变化 范围 为 一 个 数量 级 ， 而 渗透 率 的 变化 范围 可 达到 三 
个 数量 级 。 由 此 可 见 ， 与 渗透 系数 相 比 ， 孔 除 度 的 空间 变异 性 较 小 ， 因 而 许多 饱和 流动 的 随机 模 
拟 都 将 孔隙 度 作为 确定 性 的 常量 处 理 。 
到 目前 为 止 ， 有 关 溶 质 运 移 的 空间 变异 分 析 最 详细 的 野外 实验 应 是 在 加 拿 大 波 但 〈Borden 
Site, Ontario, Canada) 空军 基地 所 开展 的 (Sudicky, 1986)， 该 地 为 潜水 含水 层 ， 实 验 观测 范围 
沿 水 流 运动 方向 120m， 垂 直 于 水 流 方向 50m， 观 测 深度 至 地 表 以 下 8m。 对 1279 个 非 扰动 土 样 
分 析 渗 透 系 数 ，846 个 非 扰 动土 样 分 析 颗 粒 分 布 。 在 9 个 溶质 注入 孔 注 入 握 离 子 和 省 离子 ， 多 高 
程 取样 孔 的 水 平 距 离 为 1~4m， 在 每 一 取样 孔 中 的 垂直 取样 间隔 为 0.2~0.3m， 共 计 5000 个 取样 
点 ， 在 三 年 的 实验 期 间 取样 20000 个 ， 得 到 不 同类 型 溶质 在 水 平和 垂直 方向 的 分 布 。 平 行 和 垂直 
于 水 流 运 动 方向 的 两 个 剖面 所 取 的 岩 芯 共有 32 个 钻 孔 ， 每 一 个 钻 孔 的 岩 芯 长 度 为 2m， 深 度 为 地 
面 以 下 2.5~4.5m。 渗 透 系数 测量 的 间隔 是 : 水 平方 向 ln， 垂直 方向 0.05m， 一 共 1279 个 样品 。 
两 个 剖面 的 渗透 系数 结果 表明 ， 最 大 值 为 2X10”cm/s， 最 小 值 为 6X 10° cm/s, PR Z FEN 30 倍 ， 
方差 为 0.29。 利 用 Gelhar 模型 得 到 的 弥散 度 为 0.6m， 垂 向 平均 后 利用 Dagan 模型 得 到 的 宏观 弥 
BEN 0.45m。 
民 据 测量 的 渗透 系数 做 直方 图 ， 水 平方 向 2m 间隔 ,直方 图 的 直观 结果 和 统计 检验 结果 表明 ， 
渗透 系数 为 对 数 正 态 分 布 。f =LgK 的 均值 为 一 4.63， 总 体 方差 为 0.38， 渗 透 系数 的 几何 平均 为 
9.75x10*cm/s， 各 个 钻 孔 的 均值 比较 稳定 ， 但 是 方差 波动 较 大 。 利 用 指数 模型 得 到 水 平和 垂直 协 
方差 函数 ， 通 过 95% 的 可 信和 度 检 验 ， 得 到 水 平方 向 的 相关 尺度 为 2.8m， 垂 直方 向 的 相关 尺度 为 
0.12m。 因 此 ， 该 地 的 协 方差 函数 Cy 的 建议 形式 为 


hR oh he 1/2 
A a AS 


A,=A,=28m A,=0.12m, of =0.29 
另 一 个 比较 详细 的 野外 实验 研究 是 在 美国 密西西比 哥伦布 空军 基地 (Columbus Air Force Base, 
Northeastern Mississippi, USA) 开展 的 区 域 溶 质 运 移 实 验 研究 〈Rehfeldt et al., 1992)， 实 验 底层 
为 潜水 含水 层 ， 厚 度 11m， 在 实验 区 的 4 个 孔 中 取样 84 个 非 扰 动 士 样 分 析 孔 隙 度 和 容重 ，2187 
个 钻 孔 流速 实验 数据 确定 渗透 系数 。 取 吸附 性 和 非 吸附 性 溶质 作为 示 踪 剂 ，5 口 井 中 注入 溶质 ， 
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Cy(h)= ay exp 








(7.1.26) 
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析 。 利 用 钻 孔 流速 仪 测量 的 井 
个 渗透 系数 值 
长 ， 测 量 的 土 样 长 度 为 7.6cm， 


土 样 取 之 于 30 个 钻 孔 ， 垂 直 的 取样 
征 ， 
大 地 电 法 测量 197 个 点 ， 在 研究 






























































间隔 Im， 滤 网 深度 为 7.48m， 取 样 孔 中 取样 深度 的 间隔 为 0.38m， 变 化 范围 为 0.25~0.46m， 共 
有 258 个 取样 孔 和 6000 个 取样 点 ,平行 于 水 流 方向 的 取样 范围 
取样 深度 地 表 以 下 12m。 


A 350m, 垂直 于 水 流 方向 为 200m， 





渗透 系数 的 测量 方法 包括 直接 测量 和 非 直接 测量 法 ， 直 接 测 量 包 括 利用 钻 孔 流速 仪 测量 、 肪 












































冲 测量 和 非 扰 动土 样 的 实验 室 测 量 ; 

















pi, 





非 直 接 测 量 通 过 颗粒 分 布 、 地 表 电 阻 和 土壤 沉积 特征 进行 分 
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52 个 , 在 每 一 口 井 中 进行 参数 测量 的 间隔 
o TE 22 个 点 进行 脉冲 测量 。 非 扰动 土 样 测量 共有 10 ak, Ads 8em 直径 ，76cm 
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是 15cm, 测量 了 2483 


88 个 渗透 系数 测量 结果 。 对 214 个 土 样 进行 粒 径 分 析 测 量 ， 





间隔 为 0.75~1.5m。 利 用 地 面 电 法 确定 渗透 系数 的 水 平 相关 特 








测量 了 4 个 平行 剖面 ， 各 剖面 间隔 为 6l1m， 在 每 一 剖面 上 有 53 个 测 点 
区 为 15.2m 的 测量 间距 ， 区 域 之 外 30.5m 的 测量 间距 。 渗 透 系 数 














o WAEA 30m。 





四 



















































































































































































场 的 测量 结果 表明 : GD 渗透 系数 具有 趋势 性 ; @ 渗 透 系 数 的 大 小 在 不 同 的 实验 井 可 相差 2 一 4 个 数 
量 级 ，@ 研 究 区 具有 典型 冲积 古河 道 的 分 布 特征 。 

钻 孔 流速 仪 的 测量 结果 表明 , 渗透 系数 满足 对 数 正 态 分 布 , 渗透 系数 沿 水 平方 向 为 各 向 同性 ， 
沿 垂 直方 向 有 明显 的 各 向 异性 , 得 到 的 方差 和 相关 尺度 见 表 7.1。 目前 国际 上 主要 开展 野外 渗透 系 
数 详 细 观 测 所 得 到 统计 结果 的 比较 见 表 7.2。 

表 7.1 渗透 系数 统计 参数 
参数 OP x A,,m A,,m 
最 优 确定 结果 2.7 4.8 0.8 




















= 起 











下 限 2.3 4 0.6 




















表 7.2 不 同 实验 尺度 渗透 系数 实验 的 统计 结果 比较 








可 信 区 间 
上 限 3.1 6.9 1.1 














iad TF 
实验 地 点 So an Daa , o’ A, (m) A, (m) 
CEKA X E BK it X RE) 
Columbus! 350X200 X 12 2.7 4.8 0.8 
Borden? 120x50X8 0.29 2.8 0.12 
Cap Cod? 280 X50 X 10 0.26 5.1 0.26 
Twin Lake* 0.031 3 0.91 

















1 Rehfeld K R, Boggs J M and Gelhar L W , 1992; 2 Sudicky E A ,1986; 3 Hess K M, 1992; 4 


Moltyaner G L, 1986. 








大 量 的 研究 结果 表明 ， 渗 透 系数 服从 对 数 正 态 分 布 ， 其 相关 函数 可 以 
系数 在 水 平方 向 基本 上 为 各 向 同性 ， 
值 为 5 20， 渗 透 系数 的 统计 参数 变化 较 大 ， 即 便 是 对 于 野外 区 域 的 大 样本 数据 集 ， 统 计 参 数 仍 具 
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民 大 的 差异 ， 说 明 渗 透 系 数 




















| 指数 模型 表示 ， 渗 透 


























与 垂直 方向 呈 各 向 异性 ， 水 平方 向 与 垂直 方向 相关 尺度 的 比 





















































k 有 很 大 的 不 确定 性 。 
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黄 冠 华 (1999) 对 19 种 含水 层 和 9 种 土壤 的 饱和 水 力 传导 度 的 试验 资料 分 析 结 果 表 明 ，InK, 的 相 
区 域 尺 度 的 增 大 而 明显 增 大 ， 且 相关 长 度 约 为 区 域 尺 度 的 1/10 左 右 。 

众多 野外 试验 和 随机 模拟 中 都 认为 含水 层 渗透 系数 满足 对 数 正 态 分 布 ， 其 统计 特征 可 用 数学 
期 户 和 协 方差 函数 或 算 阵 完全 描述 。 但 是 ， 最 近 有 学 者 对 含水 层 渗 透 性 能 参数 的 对 数 正 态 分 布 有 
所 争议 。Gomez-Hernandez 与 Wen(1998) 指 出 ， 尽 管 有 大 量 的 野外 资料 支持 Ink, 的 单 变量 高 斯 分 
布 ， 但 并 没有 足够 的 数据 验证 其 多 元 高 斯 分 布 的 存在 ， 而 且 高 斯 随机 场 弱化 了 高 渗透 性 介质 的 空 
间 连 通 性 。Painter(1996) 在 研究 一 个 特定 的 层 状 非 均 质 岩层 的 渗透 系数 时 认为 , 参数 空间 分 布 特征 
] Lévy 稳 态 概率 分 布 函数 更 符合 实际 情况 。 















































































































































《二 ) 非 饱和 土 层 水 力 特 性 的 空间 变异 性 


非 饱 和 土壤 的 渗透 性 能 不 仅 决 定 于 土壤 的 饱和 渗透 系数 ， 还 与 土壤 含水 量 的 分 布 有 关 ， 在 
者 的 共同 作用 下 ， 非 饱和 水 力 传 导 度 随 空间 的 变化 更 加 复杂 。 水 力 传导 度 和 水 分 特征 曲线 可 表 
为 负 指 数 形 式 (Gardner, 1958; Russo, 1988) 
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K(h)= K,e*" (7.1.27) 























AP: K, 为 饱和 渗透 系数 ，a6 为 土壤 参数 ， 与 介质 的 几何 特征 有 关 。Yeh 等 (1983) 根 据 Nilsion 等 
(1973) 得 出 的 大 量 有 关 非 饱和 水 力 传导 度 的 野外 试验 结果 得 出 af.cw 和 he 分 别 为 2.47，6.7 X 
105cm? 和 0.0294cem''. Hedi Carvollo 等 (1976) 对 砂 壤 的 试验 结果 ， 得 出 of=7.45, oa =0.006cm 
和 Lo=0.147cm 1+。 在 非 饱 和 水 流 运动 的 随机 理论 分 析 中 ， 非 饱和 土壤 水 力 传 导 度 的 函数 形式 多 采 
指数 形式 [ 式 (7.1.27)]， 其 相应 的 水 分 特征 曲线 模型 (Russo, 1988) 为 

































































(x,t) = 6, +(0, — 0, \exp|0.5a,h(x,t)|[1-0.5a,h(x, ON 0 (7.1.28) 


另 一 种 应 用 较为 广泛 的 非 饱和 水 分 参数 的 函数 表达 为 van Genuchten 形 式 (van Genuchten, 
1980) 。 其 非 饱和 水 力 传导 度 和 水 分 特征 曲线 的 表达 形式 为 


K(O)= 天 os f z | = ex] | 












































(7.1.29) 
a(n) = 0, +(0,-0, +(e T” 
R O= 一人- ，&，8 分 别 为 侈 和 含水 量 和 残余 含水 量 ; m=1 一 Ln /为 模型 参数 ， 称 为 


介质 的 形状 函数 (Russo, 1992; van Genuchten et al., 1980)。 

Russo 和 Bouton (1992) 在 深 2. 5m， 长 20m 的 土壤 剖面 上 取得 非 扰动 士 样 417 个 。 采 用 上 述 两 种 
模型 , 用 入 渗 法 反 求 非 饱 和 水 分 参数 , 研究 结果 表明 , 指数 模型 中 的 1nK, Ina, 和 van Genuchten 模 
AH Ink, Ing, AESSR. KIB, A 为 饱和 渗透 系数 ; a 为 指数 模型 中 的 指数 取 值 ，B 和 ln 
为 van Genuchten 模型 中 和 介质 颗粒 分 布 有 关 的 参数 。 nf，1lng 和 1nB 具 有 相当 大 的 空间 变异 性 ， 
而 van Genuchten 模型 中 的 参数 z 变 异性 较 小 。 水 平方 向 各 种 参数 的 相关 尺度 为 垂直 方向 的 2-4 倍 。 
lnfs 与 na 或 In 之 间 的 相关 关系 比较 微弱 ， 可 视 为 相互 独立 的 随机 变量 。 White 与 Sully (1992) 
通过 机 理 分 析 和 野外 试验 也 指出 , ln4& 和 ]lna 为 正 态 分 布 , 同 时 他 们 认为 土壤 容 水 度 C = d0/ do th 
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应 为 对 数 正 态 分 布 。 

Jury (1985) 分 析 了 大 量 的 野外 条 件 下 不 同 土壤 参数 相关 尺度 的 测量 结果 ( 表 7. 3) ， 他 认为 所 
求 得 的 相关 尺度 与 取样 间隔 有 密切 关系 ， 一 般 来 说 ， 取 样 间隔 越 大 ， 求 得 的 相关 距离 越 大 。 此 结 
论 是 具有 一 定 物理 背景 的 ， 因 为 取样 尺度 大 ， 则 得 到 的 相关 尺度 更 多 地 描述 了 大 尺度 的 空间 变异 
情况 。 另 外 ， 所 求 得 的 相关 尺度 大 小 也 与 原始 数据 中 的 趋势 项 有 关 (Gelhar，1992) 。 因为 介质 的 
相关 尺度 是 影响 区 域 溶质 运 移 特征 的 主要 指标 ， 如 何 得 到 可 靠 的 相关 尺度 值 是 目前 需要 进一步 研 
究 的 课题 。 
谢 永 华 等 (1998) 在 30mX30m 砂 壤土 田 内 通过 直 尔 夫 仪 测定 GR 模型 中 土壤 参数 水 力 特 性 , 获得 
107 个 K, 样 本 和 41 个 Qa 样本， 分 析 结 果 表明 ， 饱 和 水 力 传导 度 具 有 较 强 的 变异 性 ， 空 间 变 化 幅度 相 
差 1 个 数量 级 ， 饱 和 水 力 传导 度 尺 呈正 态 分 布 ， 孔 阶 大 小 分 布 参数 wx 呈 对 数 正 态 分 布 ， 水 平 相 关 长 
度 分 别 为 6.89m 和 3.29m。 蔡 树 英 等 (2002) 在 36mX40m 壤 土 试验 田中 对 GR 模型 参数 的 试验 研究 表 
明 ，K, 和 Q 均 为 对 数 正 态 分 布 。 国 内 外 开展 的 非 饱 和 水 力 传导 度 的 统计 特征 见 表 7.3。 













































































































































































































































































表 7.3 非 饱 和 水 力 传导 度 的 统计 特征 参数 












































均值 À 水 平 相关 | 垂直 相关 | 实验 尺度 
研究 者 变量 方差 
(cm/min) 尺度 m) | 尺度 (Cn) (m) 

Russo Lg (K) |-3.66 0.89 | 0.8 0.2 20 

Lg (a) | -1.99 0.77 | 0.3 0.1 20 
荧 树 英 | Le CK) | -8. 34 1.10 | 6.94 40 

Lg (a) |-1.51 2.04 | 10 40 
黄 冠 华 K, 0. 22 6. 89 30 

Lg Ca) 0.91 | 3.29 30 





























饱和 水 力 传导 度 玉 的 空间 变异 性 已 经 得 到 了 广泛 的 研究 , 而 非 饱 和 模型 中 的 其 他 参数 如 a 的 变 
异性 的 研究 却 很 少 。 同 时, 无 的 测量 可 以 直接 进行 , 而 a 一 般 通 过 间接 的 方法 确定 。 然而, Yeh(1985) 
却 指 出 a 的 空间 变异 性 对 非 饱 和 流 的 影响 较 大 。 

如 上 所 述 ， 众 多 试验 研究 对 参数 的 统计 特征 并 没有 达成 一 致 。 一 些 试验 研究 表明 挨 和 ww 呈 对 数 
正 态 分 布 ， 也 有 研究 表明 cx 呈正 态 分 布 。 同 样 地 ， 参 数 的 相关 尺度 以 及 它们 之 间 的 相关 关系 也 没 
有 统一 。Unlu 等 (1990) 发 现 maw 的 垂 向 和 水 平 向 相关 尺度 比 m 且 相应 相关 尺度 大 。Russo 与 
Bouton(1992) 研 究 表明 Inc 的 相关 尺度 近似 为 InKs 相 应 相关 尺度 的 113。 获 树 英 等 (2002) 分 析 表 明 ， 
Ina 的 水 平 相关 尺度 大 于 InK, 的 水 平 相 关 尺 度 。Unlu 等 (1990) 的 试验 研究 表明 lnK, 与 na 有 较 大 
的 互相 关 性 。 而 Raga 与 Cooper(1993a,b) 指 出 jn 有 和 lnaw 之 间 缺 乏 相关 性 。 鉴 于 上 述 试验 研究 成 果 ， 
在 非 饱和 流 随 机 分 析 中 ， 有 的 研究 将 w 作 为 高 斯 随机 场 ， 也 有 的 将 其 作为 对 数 正 态 随机 场 ， 有 的 
研究 忽略 各 参数 场 之 间 的 互相 关 性 ， 也 有 的 考虑 它们 为 完全 相关 。 














































































































































































































(三 ) 野外 宏观 弥散 参数 的 空间 变异 性 
以 上 讨论 说 明 ， 介 质 的 非 均匀 性 和 空间 变异 性 是 岩层 本 身 的 固有 特征 ， 它 导致 了 渗透 性 能 尼 
空间 变异 性 ， 而 渗透 性 能 的 变异 性 直接 影响 到 地 下 水 中 溶质 的 运 移 过 程 。 近 年 来 地 下 水 环境 问题 









































237 


日 益 引 起 人 们 的 关注 ， 含 水 层 中 溶质 的 混合 和 弥散 现象 成 为 地 下 水 研究 中 的 热门 课题 。 对 某 一 地 
区 地 下 水 中 污染 物 运 动 和 扩散 过 程 的 预报 ， 必 有 需 首先 得 到 表征 该 地 区 污染 物 弥 散 特 征 的 参数 一 一 
弥散 度 。 现 有 的 理论 成 果 和 野外 试验 结果 都 表明 ， 在 实验 室内 测 得 的 弥散 度 比 同类 介质 在 野外 条 
件 下 所 求 得 的 结果 相差 几 个 数量 级 。 目 前 人 们 趋 于 一 致 的 看 法 是 ， 这 种 巨大 的 差别 起 源 于 野外 条 
件 下 介质 的 非 均匀 性 。 这 种 看 法 的 证 明 通 过 在 室内 小 尺度 范围 内 的 试验 是 不 可 能 实现 的 ， 严 格 证 
明 需 要 进行 高 精度 的 大 区 域 弥 散 试验 ， 但 这 类 试验 将 是 耗资 、 费 时 和 难度 很 大 的 工作 。 目 前 在 世 
界 范 围 内 具有 几 个 试验 达到 这 种 要 求 (Mackay et al.,1986; Boggs et al.,1992), Gelhar 等 (1992) 对 
世界 范围 内 所 收集 的 59 个 大 区 域 弥散 试验 资料 进行 了 分 析 , 对 资料 的 可 信和 度 进行 了 分 级 ,并 详细 
给 出 各 观测 场 的 具体 条 件 ， 为 进一步 研究 野外 大 区 域 溶质 弥散 的 空间 变异 特征 提供 了 一 定 基础 。 
图 7.1 为 纵 问 弥散 度 与 试验 尺度 的 关系 ， 图 中 数据 点 的 大 小 表示 数据 的 可 信和 度 。 由 图 可 以 看 出 ， 
纵向 弥散 度 随 着 试验 尺度 的 增加 而 增 大 ， 但 车 考虑 数 据 可 信 度 的 因素 时 ， 这 种 变化 趋势 则 不 甚 明 
显 。 可 靠 性 较 大 的 试验 范围 一 般 小 于 250m。 在 试验 范围 为 1010 m 时 ， 纵 向 弥散 度 大 小 为 
10”~10”。 和 裂隙 介 质 和 孔隙 介质 间 弥 散 度 的 差别 不 大 。 在 一 个 给 定 的 试验 尺度 内 ， 纵 向 弥散 度 的 
变化 为 2~3 个 数量 级 ， 而 可 靠 性 较 高 的 数据 一 般 相 差 2 个 数量 级 。 水 平 横向 弥散 度 比 纵向 弥散 度 
小 一 个 数量 级 ， 垂 直 横 向 弥散 度 比 水 平 横向 弥散 度 小 一 个 数量 级 。 
在 实际 应 用 中 我 们 所 关注 的 问题 是 地 下 水 及 污染 物 在 大 范围 内 和 长 时 间 内 的 运动 特征 ,那么 ， 

如 何 得 到 区 域 弥散 参数 将 是 需要 进一步 研究 的 重要 课题 。 
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7.1 含水 层 纵向 弥散 度 随 研 究 尺 度 的 变化 特征 
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第 二 节 ”随机 模拟 的 数学 方法 


在 以 往 的 确定 性 地 下 水 模拟 分 析 中 ， 对 于 给 定 的 定 解 问题 ， 地 下 水 水 位 (或 水 质 〉 在 空间 和 
时 间 的 分 布 是 确定 的 ， 也 就 是 说 ， 对 于 给 定 的 地 下 水 预测 分 析 ， 所 得 到 的 结果 是 唯一 的 。 但 是 由 
于 介质 特性 、 边 界 条 件 、 地 下 水 补给 和 开采 、 控 制 方程 等 都 具有 不 确定 性 ， 各 种 不 确定 因素 之 间 

可 能 相互 联系 ， 也 可 能 相互 独立 ， 在 这 些 不 确定 因素 的 影响 下 ， 地 下 水 水 位 〈 或 水 质 ) 的 分 布 无 
论 在 空间 或 时 间 上 都 是 不 确定 的 ， 我 们 需要 了 解 其 分 布 特征 和 统计 规律 。 对 于 水 流 或 溶质 运 移 问 
题 ， 控 制 方程 可 以 写 为 












































































































































L(a (w,x,t)) (u (w,x,t)) = f (w,x,t) (7.2.1) 


AP: 名 为 线性 或 非 线性 偏 微 分 算 子 ，a 为 随机 参数 ，u 为 待 求 的 未 知 函 数 ， 表 示 水 头 或 地 下 水 
浓度 的 时 空 分 布 ，% 为 样本 空间 的 产 出 ; x 为 空间 向 量 ; 1 为 时 间 变 量 ; /为 源 汇 项 。 由 于 式 〈7.2.1) 
参数 a 和 齐 次 项 /为 空间 随机 函数 ,该 方程 为 随机 微分 方程 ,具体 在 本 文中 , 式 (7.2.1) 为 地 下 水 
流动 方程 和 对 流 弥 散 方 程 。 式 (7.2.1) 上 共有 相应 边界 条 件 ， 即 


u(w,x,t) o = Mo (w,x) 


=u, (w,x,¢) (7.2.2) 


区 二 O(w,x,t) 
式 中 : wo 为 起 始 时 刻 的 水 头 或 浓度 分 布 ; u DEAF S E u 的 取 值 , 2 为 在 边界 9 上 水 流 
溶质 的 扩散 通 量 。 以 上 函数 都 为 随机 函数 ， 表 明 起 始 条 件 和 边界 条 件 都 是 不 确定 的 ， 而 是 
布 的 。 式 (7.2.1) Fil (7.2.2) 表明 ， 控 制 方程 中 参数 和 源 汇 是 随机 函数 ， 同 时 起 始 条 件 条 
件 也 是 随机 函数 ， 那 么 由 式 〈7.2.1) 和 (7.2.2) 所 表示 的 地 下 水 运动 或 溶质 运 移 是 由 一 套 
分 方程 来 控制 ， 确 定 地 下 水 水 位 和 浓度 分 布 的 过 程 就 是 以 上 随机 微分 方程 的 解 。 

由 数学 模型 预测 地 下 水 流 和 运 移 包 含 了 许多 的 不 确定 性 ， 在 过 去 二 三 十 年 ， 很 多 研究 者 用 随 
机 模型 来 定量 化 不 确定 性 。 这 些 模型 通常 包含 随机 偏 微分 方程 ， 多 数 是 从 解析 解 的 角度 来 研究 这 
些 方程 。 然 而 解析 方法 受 诸多 方面 条 件 的 限制 ， 对 于 实践 应 用 而 言 最 有 用 的 是 随机 流动 方程 的 通 
数值 方法 。 随 机 偏 微 分 方程 的 数值 解 通 常 要 耗费 相应 确定 性 模型 求解 的 几 个 数量 级 的 CPU 时 
间 。 然 而 ， 随 着 计算 机 性 能 的 快速 提高 和 数学 方法 的 不 断 改进 ， 数 值 求解 策略 得 到 越 来 越 多 研究 
者 的 兴趣 

Dettinger 与 Wilson(1981) 将 随机 方法 分 为 两 类 : 完全 分 布 分 析 和 算 分 析 。 前 者 在 已 知 所 有 随 
机 输入 参数 的 概率 分 布 的 条 件 下 希望 得 到 地 下 水 系统 输出 的 概率 分 布 ， 而 后 者 是 通过 前 两 阶 统 计 
矩 来 刻画 随机 场 。 

对 于 连续 随机 场 ， 需 要 无 限 数量 个 点 之 间 的 联合 概率 密度 函数 才能 完全 地 aaa 
水 流 变 量 也 是 连续 随机 场 ， 其 完整 的 描述 也 应 是 无 限 数量 个 点 之 间 的 联合 概率 密度 函数 ， 显 然 它 
与 水 流 系 统 随 机 输入 的 概率 密度 直接 相 联系 。 原 则 上 ， 可 以 从 原来 的 随机 微分 方程 出 发 推导 水 流 
变量 的 概率 密度 函数 所 满足 的 方程 然后 求解 ， 然 而 概率 密度 方程 也 是 非常 难 求解 的 ， 况 且 通 过 目 
前 有 限 的 测量 也 不 大 可 能 准确 获得 输入 随机 场 的 概率 密度 函数 ， 因 此 ， 只 能 通过 统计 甜 来 对 水 流 
变量 随机 场 进行 描述 。 


































































































u(w, x,t) bx 


a (w,x,t) Vu (w,x,t) 

























































































SE 
XW 















































































































































































































































































































































































































































239 











XR. HEL LMU AS Os SB EB A BLS WE EEE Re i ERS fE 
FDR RE ALTE CTA ZT HE i AT SE. FE RY BEALE Fae & FV) 
就 是 蒙特 卡 罗 (Monte-Carlo) 模拟 和 基于 摄 动 的 技术 。 后 一 种 方法 通常 被 认为 比 Monte-Carlo $ 
拟 的 效率 要 高 。 摄 动 分 析 实 际 上 是 一 种 级 数 展开 ， 产 生 一 系列 的 偏 微分 方程 ， 方 程 的 求解 通常 截 













































































断 到 一 阶 ， 当 随机 参数 的 空间 变异 较 小 时 ， 它 收敛 于 实际 解 。 尽 管 没有 有 力 的 规范 标准 证 明 摄 动 
方法 的 适用 范围 , 很 多 研究 表明 当 对 数 变 换 后 水 力 传导 度 的 方差 在 1 一 3 
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时 , 仍 能 得 到 比较 好 的 结 





























下 面 以 非 均 质 介质 中 稳定 饱和 流 为 例 ， 介 绍 儿 种 主要 的 随机 模拟 方法 。 水 流 控制 方程 为 

















V|[K(x)Vh(x)] = 0 








流动 方程 定义 在 区 域 Q 上 ， 并 且 有 恰当 的 确定 性 边界 条 伯 









































么 在 方程 (7.2.3) 中 水 头 也 是 随机 场 。 这 样 必需 寻找 物理 量 的 
料 和 随机 分 析 中 的 常用 方法 ， 认 为 lnk, 为 高 斯 随机 场 ， 同 时 其 均值 和 协 方差 函数 已 知 。 由 于 水 























概率 分 布 或 统计 和 矩 。 

















F。 将 饱和 水 力 传导 度 视 为 随机 场 ， 那 





(7.2.3) 


























民 据 已 有 试验 资 





























力 传 导 度 作为 系数 出 现在 流动 方程 (7.2.3) 中 ， 因 而 方程 (7.2.3) 的 解 函数 h(x) 是 K(x) 的 非 线 性 函数 。 
水 头 场 并 不 一 定 为 正 态 或 对 数 正 态 分 布 ， 为 了 完全 描述 水 头 ， 则 必须 知道 所 有 阶 数 的 统计 和 挎 。 然 












































而 对 于 实际 应 用 ， 主 要 关心 的 是 前 两 阶 矩 
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一 、 蒙特 卡 罗 模 拟 























即 期 望 值 与 ( 协 ) 方 差 。 




















Ab KY (Monte-Carlo) 方法 是 最 为 直接 的 求解 随机 地 下 水 流 运动 方程 的 数值 方法 ,将 介质 参 

















数 作为 随机 场 ， 通 过 一 定 的 数学 技术 ， 产 生 介质 参数 随机 分 布 的 大 量 实现 。 



































实现 被 用 来 以 确定 性 的 方式 数值 求解 流动 方程 ， 因 而 每 一 个 实现 产生 一 个 随机 上 
能 够 得 到 水 流 变 量 的 均值 、 方 差 等 各 




















量 的 数值 模拟 计算 后 ， 对 许多 这 样 的 随机 解 进行 统计 分 析 ， 
种 统计 量 。 


























参数 场 的 每 一 个 随机 
的 流动 解 。 通 过 大 




















蒙特 卡 罗 模 拟 包括 两 个 主要 的 步骤 : © 生成 具有 一 定 统计 性 质 的 介质 参数 的 实现 ; QELS 
解 流动 方程 。 这 两 个 步骤 需要 重复 多 次 。Monte-Carlo 模拟 的 质量 主要 取决 于 实现 产生 的 好 坏 ， 必 
须 保证 实现 能 够 重 现 随 机 场 的 输入 统计 和 矩 。 有 多 种 办 法 可 以 生成 随机 场 ， 包 括 转动 带 法 、 谱 方法 
以 及 最 近 相 邻 方 法 等 等 。 可 以 用 有 限 差 分 法 、 有 限 元 法 、 边 界 元 法 等 数值 求解 方程 。 水 力 性 质 需 
在 计算 节点 之 间 插 值 或 平均 ， 计 算 节 点 的 网 格 应 该 避免 将 水 力 性 质 的 小 尺度 波动 平均 掉 。 有 文献 


















































建议 土壤 水 力 性 质 的 相关 长 度 之 间 最 少 有 45 个 节点 。 







































































在 地 下 水 随机 理论 的 发 展 过 程 中 , Monte-Carlo 模拟 被 广泛 地 用 来 研究 介质 的 非 均 质 性 对 地 下 











水 系统 的 影响 , 如 Ababou 等 (1989), Tompson 与 Gelhar (1990)。 许 多 




















E 饱 和 带 的 研究 中 , 如 Unlu 








等 (1990) , Russo 与 Dagan(1991) 等 , 使 用 Monte-Carlo 模拟 分 析 介 质 空间 变异 性 对 水 流 和 溶质 运 
移 的 影响 。 由 于 数值 求解 困难 ， 很 多 研究 只 用 了 相对 较 少 的 模拟 次 数 ， 因 此 相应 的 抽样 统计 算 可 


















































能 不 具有 代表 性 。 特 别 对 于 非 饱和 问题 ， 由 于 非 饱 和 Richards 流动 方程 的 非 线性 ， 
采用 和 迭代 方法 ， 为 了 求解 需要 大 量 的 和 欠 代 。 此 外 Monte-Carlo 模拟 要 求 相对 密集 









































数值 方法 必须 











的 网 格 来 求解 随 














机 场 的 高 频 变化 。 因 此 用 Monte-Carlo 模拟 求解 Richards 方程 需要 很 大 的 计算 工作 量 。 对 非 饱和 











流 的 Monte-Carlo 模拟 还 碰 到 的 一 个 困难 就 是 当 介 质 是 高 度 


























FE 均 质 时 ， 不 能 保证 数值 求解 非 饱和 





水 流 运动 问题 的 收敛 。 为 了 获得 有 意义 的 统计 结果 ， 必 须 运 行 大 量 的 模拟 ， 模 拟 的 次 数 随 着 介质 





的 非 均 质 性 而 增加 。 


240 




















蒙特 卡 罗 模 拟 方 法 通常 不 需要 过 多 假设 ,广泛 应 用 于 线性 和 非 线 性 的 水 流 问 题 和 溶质 运 移 问 
古 。 虽 然 蒙 特 卡 罗 模 拟 有 着 无 可 图 疑 的 优势 ， 但 是 它 的 缺点 也 是 非常 明显 的 。 蒙 特 卡 罗 模 拟 的 一 
个 概念 上 的 劣势 就 是 无 法 直接 给 出 物理 现象 的 理论 表达 式 ， 因 而 不 能 直接 得 知 各 物理 量 之 间 的 统 
计 关 系 。 蒙 特 卡 罗 模 拟 方法 的 结果 不 具有 通用 性 ， 当 条 件 稍 有 变化 ， 便 不 能 利用 先前 的 模拟 结果 ， 
而 必须 重新 计算 。 蒙 特 卡 罗 模 拟 方法 是 基于 随机 抽样 试验 的 ， 它 的 计算 工作 量 非常 大 ， 需 要 计算 
大 量 样本 ， 对 计算 机 的 性 能 要 求 较 高 ， 高 效 的 随机 抽样 方法 研究 也 是 目前 研究 的 前 沿 问题 之 
对 于 高 度 非 线性 随机 微分 方程 ， 蒙 特 卡 罗 模 拟 也 无 法 保证 其 收敛 性 ， 目 前 还 没有 一 个 计算 准则 能 
够 给 出 保证 一 定 精度 所 需 的 样本 计算 量 。 该 方法 通常 用 来 检验 其 他 随机 方法 的 正确 性 。 鉴 于 蒙特 
卡 罗 模 拟 的 缺点 ， 人 们 一 直 在 发 展 其 他 方法 来 求解 随机 流动 问题 。 


















































































































































































































































































































































二 、 基于 Karhunen-Loeve 展开 的 随机 分 析 方 法 






































近来 ， 联 合 运用 Karhunen-Loeve 展开 和 摄 动 展开 的 随机 分 析 方 法 发 展 起 来 ， 该 方法 具有 较 高 
的 计算 效率 。Karhunen-Loeve(KL) 分 解 提 供 了 一 种 描绘 随机 场 的 有 效 方法 。 随 机 场 可 以 写成 展开 
式 序列 ， 而 且 由 于 这 些 函 数 在 均 方 意义 上 是 统计 最 优 的 ， 因 而 在 展开 式 中 只 需要 少量 的 项 数 即 可 
较 准 确 地 描述 随机 场 。 作 为 基于 协 方差 矩阵 的 随机 场 简 化 的 时 间 空 间 描述 ，KL 展开 提供 了 一 种 
独特 的 描述 介质 特性 随机 场 的 工具 。 

KL 展开 在 本 质 上 是 分 解 随机 过 程 协 方差 的 一 种 谱 空 间 展 开 ， 并 且 它 的 确定 性 展开 系数 是 与 
输入 协 方差 函数 的 特征 值 和 特征 函数 相关 的 。 多 项 式 扰动 展开 的 系数 可 以 从 原始 的 水 流 方程 中 求 
出 。 在 此 基础 上 只 要 通过 简单 的 代数 运算 就 可 以 求 出 水 流 变 量 的 均值 、 协 方差 以 及 其 他 各 阶 矩 。 

Roy 等 (1997) 在 饱和 流 的 一 阶 摄 动 分 析 中 引入 了 KL 展开 。Zhang 与 Lu(2004) 联 合 
Karhunen-Loéve 展开 和 摄 动 方法 ， 针 对 一 个 简单 的 二 维 承 压 水 运动 问题 计算 了 高 阶 水 头 均值 和 方 
Fo Yang 等 (2004) 采 用 此 方法 研究 非 饱和 流 问题 ， 考 虑 Gardner 模型 中 饱和 水 力 传 导 度 和 孔隙 大 
小 分 布 参数 这 两 个 随机 场 输入 的 情况 。 









































































































































































































































































































































=. KARA 














矩 方程 方法 (ME 方法 ) 也 是 将 随机 输入 表示 为 均值 和 扰动 之 和 ，j 厂 = (+ BEKRA 























的 水 头 表示 为 渐进 级 数 展 开 


h(x) =h (x) +h (x) + (7.2.4) 














将 式 (7.2.4) 代 入 到 方程 (7.2.3) 中 ， 然 后 根据 摄 动 方法 将 各 阶 的 方程 分 开 ， 得 到 各 阶 方 程 ， 














VRO (x) + V(F(x)) VAM (x) = 0 (7.2.5) 


VA (x) + VF) VAP +V: VAO = 0 (7.26) 
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V°C, (xy) + V(f(x)) “VC, (X,Y) + VC (X,Y) Vh (x)=0 


VIC (x y+ Vf VC (xy + VC, (xy): VA (y) =0 















































方程 (7.2.5) 和 (7.2.7)、(7.2.8) 可 见 均 值 方 程 和 二 阶 矩 方程 是 递 









































中 
行 了 比较 ， 证 明 秆 方程 方法 共有 较 好 的 精度 和 实际 应 用 价值 。 

和 矩 方 程 方法 求解 二 阶 秆 方程 的 计算 工作 量 较 大 ， 在 一 阶 
与 前 分 节点 数目 成 













































































n 个 网 格 节点 的 互 协 方差 CowCcy)， 这 样 就 很 容易 引起 对 内 存 和 CPU 的 要 求 超出 现 有 计算 机 所 


达到 的 上 限 。 


四 、 扰动 方程 与 闭合 近似 























扰动 之 和 ， 即 


f(x) =(f(x)) + f'a) 
h(x) = (h(x)) + h'(x) 
将 式 (7.2.9) 代 入 方程 (7.2.3) 并 对 方程 两 边 取 集 平均 ， 可 得 到 水 头 均值 的 微分 方程 ， 
V (h(x)) +V(f (x)): V(A(x)) = (Vf "(x): VE) 




































































方程 (7.2.10) 可 见 必须 首先 确定 右 端 项 才能 求解 水 头 均值 (h(x)) 。 
方程 (7.2.3) 减 去 方程 (7.2.10) 可 得 水 头 扰动 的 微分 方程 


V°h'(x) + V(f(x)) -Vh'(x) + Vf'(x)- V(A(x)) 
= —-Vf"(x)- Vh'(x) + (Vf'(x)- VA'(x)) 








~ 



































与 输出 扰动 h(x) 的 二 阶乘 积 项 ， 因 而 该 方程 的 求解 与 高 阶 矩 的 方程 是 嵌 套 在 一 起 的 。 
如 果 从 这 个 方程 直接 求解 协 方差 函数 ， 则 会 因为 包含 有 三 阶 矩 而 无 法 直接 求解 。 
V*(A'(x)h'(y)) + VF): VER R(T) + VFA) VAC) 

= ~(Vf"(x)-VA'(x)h'(y)) 










































































FAH, te HES = TIT AE, 
程 个 数 的 未 知 量 ， 从 而 方程 始终 无 法 求解 ， 这 就 碰 到 了 所 谓 的 闭合 问题 。 
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A> 

















Zhang(1998) 和 Zhang = Winter(1998) FH Hy FRAXI CA it A AE AT itd LEAT BELA 
MY BET ETT FER Ar BR ENS AA, REIT AS BUA RPS AIM BEES T R OP a SRE 





合 近 似 来 解决 该 问题 ， 当 输入 参数 的 扰动 较 小 时 ， 可 认为 高 阶 交 叉 项 远 小 于 低 阶 项 ， 因 
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(7.2.7) 


(7.2.8) 


关系 ， 只 需 按 顺序 求解 即 可 。 


F, H 


一 








分 析 的 情况 下 所 需要 求解 的 方程 个 数 
E 比 。 例 如 ， 计 算 压 力 水 头 的 协 方差 Ci(x,y)， 首 先 需要 求解 每 个 节点 相对 所 有 














bb 


Ke 











摄 动 方法 是 地 下 水 随机 模拟 中 用 得 较 多 的 方法 ， 将 对 数 饱 和 水 力 传导 度 和 水 头 表 示 为 均值 和 














(7.2.9) 


(7.2.10) 


(7.2.11) 


由 方程 (7.2.10) 和 (7.2.11) 可 见 , WHE (h(x)) 的 方程 和 水 头 扰动 方程 都 包含 有 一 个 随机 输入 了"(x) 


(7.2.12) 


同样 会 发 现 三 阶 矩 方程 包含 有 更 高 阶 和 矩 ， 这 样 总 是 有 多 于 方 
这 时 可 以 通过 一 定 的 财 


而 将 其 忽 


略 ， 得 到 线性 化 的 随机 扰动 方程 ， 从 而 可 以 求解 。 
V°h'(x) + V(f (x) VE) = -Vf "(x): V(h(x)) (7.2.13) 





五 、 谱 分 析 方 法 








谱 分 析 方法 提供 了 一 个 途径 从 线性 化 方程 (7.2.13) 推 导 和 求解 统计 矩 。 传 统 谱 分 析 方 法 要 求 随 
机 场 是 平稳 场 ， 将 扰动 表示 为 Fourier-Stieltjes 积分 形式 ， 


f'(x) = f exp(ik :xHZ ,(k) (7.2.14) 

















h'(x) = | exp(ik -x)dZ,, (k) (7.2.15) 









































RP: i=V-1; k ABM, AZ) Al dZs(k) 分 别 为 扰动 的 零 均 值 复 傅立叶 增 量 。 积 分 区 间 为 
波 数 空间 的 无 限 域 (一 2，%)。 平 稳 傅 立 叶 增 量 有 如 下 正 交 性 质 ， 




















((dZ(&))(aZ"(k’))) = $(k)5(k —k")dkdk' (7.2.16) 























RP: dZ? 为 dZ WEI, SOAN RER. 


























对 于 平稳 介质 的 无 界 区 域 中 的 均匀 平均 流动 ， 将 积分 表达 式 (7.2.14) 和 (7.2.1$) 代 入 原 方程 
(7.2.13) 可 得 ， 


















































Jk 
dZ, (k) =—" ur (k) (7.2.17) 
RP: ke =k.k 。 利 用 性 质 (7.2.16) 有 ， 
ci 
S,(k) = S,(k) (7.2.18) 
对 式 (7.2.18) 进 行 傅立叶 变换 就 得 到 水 头 协 方差 ， 
272 
C,(r) = f expGik -r) a S ,(k)dk (7.2.19) 








Li 等 (1991) 提 出 了 非 平稳 谱 分 析 方 法 ， 使 得 谱 方法 得 到 进一步 的 发 展 。 随 机 输入 仍然 作为 平 
稳 场 ， 但 是 水 头 的 扰动 可 以 为 非 平稳 场 ， 将 其 表示 为 广义 傅立叶 积分 形式 ， 


h'(x) = | Øy (x, kK)dZ , (k) (7.2.20) 
将 上 式 与 式 (7.2.13) 带 入 方程 (7.2.13)， 两 边 同 时 乘 以 复 共 生 ， 并 取 集 平均 得 
| Vb (x,k) + V(f)V y (xk) + V(h(x))V(exp(ik - x)} S, (k)dk=0 (1.2.21) 
方程 (7.2.21) 成 立 的 充分 必要 条 件 为 


VIG (Xk) + V SYV dy (x,k) =—V(h(x))V(exp(ik -x)) (7.2.22) 
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通过 数值 方法 求解 方程 (7.2.22)， 就 得 到 水 头 的 扰动 表 








(2003，2004) 又 进一步 改进 了 非 平 稳 谱 方法 ， 但 是 仍然 要 求 介 质 参 数 场 平稳 。 


六 、 格林 函数 法 








前 面 已 经 推导 了 一 阶 摄 动 展 开 方程 (7.2.13)， 下 面 简 述 格林 函数 法 的 求解 过 程 。 











假定 传导 度 场 为 平稳 场 ， 则 (了 (Xx)) 为 常数 ， 相 应 的 一 阶 方程 为 
































V°h' =-Vf"-V(h) 


民 据 格林 函数 法 ， 方 程 (7.2.23) 的 解 在 形式 上 可 以 表达 为 


h'(x) =-[V( F'DAN (hEN), xx" 














aK 





如 果 区 域 是 无 界 的 ， 在 二 维 情况 下 ， 


如 果 一 阶 平均 水 头 梯度 为 常数 ， 即 





: G(X,X ) 为 格林 函数 ， 满 足 如 下 方程 ， 





V°G(x,x') = (x —x’) 
格林 函数 为 


) 


V(i = -.7i， 那 么 式 (7.2.24) 为 


G(x, x') = n(x —x' 








Wea) jro SE a 














在 式 (7.2.27) 两 边 同 时 乘 以 h(x') 3 








Cex) =J; 


格林 函数 方法 在 多 孔 介质 随机 水 流 问题 


取 集 平均 可 得 水 头 二 方差 函数 ， 


2 om OG(x, X ") 0G(x', x") 7 " m 
| | Cj(X ,x D E o Ox n" ox m x dx 

















IATL, DATTA RAP AKAN Stra. Li 等 





(7.2.23) 


(7.2.24) 


(7.2.25) 


(7.2.26) 


(7.2.27) 


(7.2.28) 


得 到 广泛 应 用 。 它 运用 格林 公式 对 扰动 方程 积分 ， 





将 原 微 分 方程 转化 为 积分 -微分 方程 形式 ， 得 到 扰动 的 表达 式 。 注 意 到 该 式 含有 满足 一 定 方程 的 格 
林 函 数 项 ， 由 于 从 一 开始 就 应 用 了 闭合 近似 ， 因 而 能 够 求解 。Neuman 与 Orr (1993), Tartakovsky 
与 Neuman (1998a,b), Guadagnini 与 Neuman (1999a,b) 进 一 步 发 展 了 格林 函数 方法 ， 应 用 确定 性 





















































的 或 随机 性 的 格林 函数 直接 推导 控制 统计 抢 的 方程 ， 然 后 再 用 近似 方法 求解 。 只 要 采用 一 致 的 近 














似 ， 这 两 种 方法 得 到 的 结果 是 相同 
求解 过 程 中 还 是 要 引入 闭合 近似 ， 
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的 。 格 林 函 数 法 虽然 从 理论 上 推导 出 了 扰动 表达 式 ， 但 在 实际 
因而 并 没有 弥补 方程 线性 化 导致 误差 的 这 一 不 足 。 
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BEALS AY BEAU FRE AR EL A AR 
随机 分 布 《 随 机 场 )， 这 个 随机 分 布 应 是 某 一 随机 函数 的 实现 ， 并 且 满 足 事先 确 
HRM, EA 


地 下 水 运动 随机 问题 的 蒙特 卡 罗 方 法 


空间 随机 场 的 模拟 方法 





L 








PRU. TERR MU EA 


或 





维 的 











x 间 产生 


外 








( 协 方差 函数 或 变异 函数 )， 


He a 








上 ， 随 机 函数 的 实现 满足 预先 给 定 的 值 。 在 理论 上 ， 这 是 一 利 








方法 ， 在 实 有 


HA 


PF， 这 种 方法 




















i=) 


A, 





ay 


如 均值 和 方差 等 。 对 了 
获得 随机 变 


以 及 其 他 统计 



































] 来 获得 有 限 个 点 上 的 随机 函数 值 。 























根据 随机 变量 的 空 i 
Wilson, 1982), Pei (4 4 
Karhunen-Loéve J 


(一 ) 转动 带 法 


转动 带 法 的 思想 是 降 维 
然后 把 一 维 的 模拟 值 线性 佬 加 还 原 为 高 
维 随 机 场 的 实现 方法 上 

转动 带 法 使 用 时 
待 求 随机 场 达到 收敛 ， 需 抽样 点 数 也 4 











的 实现 。 


实现 二 维 或 三 台 









































定 的 


E 间 变异 结构 


Ka 
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=. 
里 





































































































。 转 动 带 法 的 男 一 优点 
要 求 转动 带 数 较 多 ， 这 样 由 




















= 间 区 域 的 蘑 
代表 性 函数 的 











司 变 异 结构 而 建立 起 来 的 模拟 方法 有 好 几 种 ， 比 如 转动 带 法 (Mantoglou and 
已 叶 变 换 方法 (Gutjahr et al，1978) 等 等 ， 下 面 分 别 介绍 转动 带 法 、 
于 法 和 和 矩阵 分 解法 。 














， 即 将 二 维 、 三 维 或 更 高 维 空间 上 的 随机 场 转 换 到 一 维 空间 上 模拟 ， 
EE 模拟 值 。 转 向 带 法 可 以 有 很 多 种 ， 其 差异 主要 体现 在 一 
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并 不 要 求 模拟 区 域 是 规则 的 。 























| 使 得 实 








Re, Al 











EJIE N 维 随 机 场 的 转动 带 法 ， 基 本 步骤 如 下 : 








1) 在 NN 维 





2) AY 


2S 

















间 








转动 带 数 (如 L=15) 即 转动 带 对 








带 的 方向 ， 该 方向 可 以 随机 生成 ， 也 可 按照 均 布 于 空间 的 原则 

















民 据 


A 


Py 








3) 








二 维 情况 下 ， 模 拟 点 坐标 向 量 为 和 (xy)) 





WW X xy) 在 该 条 线 





间 上 需要 模拟 的 点 的 多 


上 任 取 一 原点 ， 作 上 





























8 直角 坐标 系 ， 并 以 原点 为 
































应 的 

















行 指定 ; 




















上 从 原点 到 模拟 点 的 多 





Kir, 7H 








第 ;条 线 上 的 投影 值 ， 即 5 =u eX; 


SL Ay 


» X 








0 =27i/L 


EY 
BY 








ERZEN 














圆心 作出 单位 圆 ; 


E =u; x = (cosg,sing )o(x,,¥,) =x,cosé, + y, sind, 


现 过 程 较为 复杂 ， 而 需要 使 实现 随机 场 和 
此 该 方法 计算 较为 耗 时 ， 一 般 仅 用 于 较 简 单 随机 场 





个 单位 向 量 W,(i =1,2,-,L) ， 即 指示 转动 








2 标 向 量 义 ，， 并 计算 该 向 量 在 


i 条 线 与 x 轴 夹 角 为 0 ， 该 夹 角 一 般 取 为 


(7.3.1) 


(7.3.2) 
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三 维 情况 下 ， 坐 标 向 量 为 X,(Xj;,y,,Z);)， 第 i 条 转动 带 与 x，z 轴 夹 角 可 取 为 














0 =2ni/L (7.3.3) 
g, =nil L (7.3.4) 
则 投影 值 为 
T . . . 
é =u; eX , =(cosd, siny,,sind, siny,,cosy, (x,,¥;,2,) ae) 
=x, cos, sin y; + y; sin 6; sin p, +2, cosg; 
4) HE, WEZEN X 转化 为 一 维 变量 上 ， 多 维 随机 场 的 实现 则 可 以 通过 这 种 方式 变 





























为 一 维 随机 场 的 实现 。 多 维 值 和 一 维 值 的 关系 为 
bet 1. 
AK = ate ie (7.3.6) 


Pe 一 维 随 机 场 的 实现 : 一 维 随机 场 的 实现 需要 先知 道 协 方差 函数 ， 因 此 还 需要 根据 多 维 的 协 
函数 推 求 变换 后 的 一 维 协 方差 函数 。 

ee 

MPFR HEREDIA Z(G), GER 〈( 某 一 直线 域 ;， 则 其 协 方差 定义 为 


CCS) = EZŠ) -4(6))(2(5,)— 4(6,))] (7.3.7) 


若 5 变 为 多 维 随 机 向 量 ， 则 上 式 也 可 表示 为 多 维 协 方差 函数 。 
为 简单 起 见 ， 假 设 模拟 随机 场 为 平稳 场 ， 则 由 式 (7.3.6) 知 ， 多 维 随 机 场 实现 的 均值 与 一 维 情 
况 相 等 ， 均 为 =0， 且 协 方差 函数 与 空间 点 位 置 无 关 ， 只 与 两 点 间距 离 有 关 。 则 有 


CO (éé) = EZ(E )Z(6,)] (7.3.8) 










































































































































































C™(X,X,)= E|Z(X,)Z(X,)|= LEIS ZEZE) 


TDD °X,)Z(ul eX 省 LeS oa 


(7.3.9) 





i=l. ysi 











AP: 有 为 两 向 量 之 差 。 因 为 不 同 转 动 带 











上 的 模拟 相对 独立 ， 上 式 只 有 在 izj 时 ， 才 不 为 0。 


at 

















由 上 式 ， 经 二 维 协 方差 CO(XI,X,) 或 三 维 协 方差 CO(CX,X,) 反 推 一 维 协 方 差 


















































COU oh) ， 过 程 较为 复杂 ， 已 有 许多 学 者 对 其 开展 了 研究 ， 知 道 一 维 协 方差 后 ， 即 可 模拟 一 维 























随机 场 ， 从 而 得 出 多 维 随机 场 的 实现 。 
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当 转 动 带 数 非常 大 时 ， 即 将 转动 带 方向 角 无 限 细 分 ， 可 以 将 式 (7.3.9) 转 化 为 积分 形式 ， 从 而 可 
以 导出 一 维 协 方差 。 早 在 1974 年 ，Journal 研究 了 三 维 随机 场 与 一 维 随 机 场 的 关系 ， 并 得 出 如 下 


结论 : 












































| eh 
(3) nese: (1) 
COM) => fc (x)dx 


wp) pc 
C a (A)) 








而 对 于 二 维 随机 场 与 一 维 随 机 场 之 间 的 这 种 关系 ，Brooker (1985) 也 做 了 类 似 推 导 ， 得 出 以 


下 结论 : 


























Cony at [°C (heos odo 
ae (7.3.11) 


Ore) c2 772 p2y-2_ 4 Pa) 
CO 人 CD =C 0+ f ze wy [CO adh 


FUE — ED Ty Ae Ja SELB Ly UB A, EET A Js NAE 
(2) 一 维 随 机 场 实 现 的 谱 方法 

还 可 以 采用 Shinozuka 与 Jan (1972) 所 介绍 的 谱 密度 方法 来 反 推 协 方差 之 间 的 关系 (转动 带 

程序 即 是 采用 此 种 方法 )。 由 于 谱 密 度 函 数 与 协 方差 函数 之 间 存 在 傅 里 叶 变 换 与 反 变 换 的 关系 ， 即 











TA 


车 分 解法 。 






















































































C(r) = | Sloe "do 


























1 2 (7.3.12) 
SE | Cadr 
而 由 上 知 ， 协 方差 和 谱 密度 函数 都 为 偶 函 数 ， 则 有 
C(r)= D S(o)e"do = 2] i S(o) cos(ar)da 
(7.3.13) 


1 
S(w) = i ie C(r) cos(@r)dr 


于 是 可 根据 上 式 由 协 方差 函数 推出 相应 的 谱 密 度 函 数 。Mantoglou (1982) 曾 对 各 种 协 方差 模 
型 都 做 出 了 推导 。 如 指数 模型 : 




















































































































C(r)=o°e"" (7.3.14) 
相应 的 谱 密度 函数 为 
ob’ 
Sao a 7.3.15 
(o) [1 $ (oby P” ( ) 
由 二 维 或 三 维 的 谱 密度 推出 一 维 的 谱 密度 ， 继 而 完成 一 维 的 随机 场 实现 。 一 维 谱 密度 的 计算 
二 维 : 9 (oO)= 20S(acos 0,, asin @,) (7.3.16) 
三 维 ，S (@) =220°S(a@cos@, sin g,, asin 0, sin Y,, OCOS@,) (7.3.17) 





247 











: 了 为 转动 带 序号 ， 各 角度 定义 同上 。 得 出 一 维 谱 密度 后 ， 一 维 随机 场 实现 则 为 : 


Z (£)= 20 (S'(@,)Aa)"” coslo é + 4, ) (7.3.18) 











式 























HH: ¢ AWA Ai F [0,27] FS MELA ie i, @e[-Q,Q], MAK A@=Q/M, WA 








0, =(k-0.5)AO, 0, =0, +50, So 为 避免 周期 重复 而 人 为 加 入 的 一 个 随机 扰动 ， 其 值 均 布 














于 [-s2, 5/2] 之 间 ，e 为 可 自行 指定 ， 但 应 远 小 于 A@。 
一 维 随机 场 实现 后 ， 则 可 根据 式 (7.3.6) 很 容易 得 出 多 维 随机 场 的 实现 。 











(Z) 基于 Karhunen-Loeve 分 解 的 随机 场 模拟 方法 

















Karhunen-Loeve(KL) 展 开 方 法 实现 随机 场 相对 其 他 方法 来 说 主要 有 以 下 几 个 优点 : 首先 ， 
对 于 二 阶 平稳 随机 场 来 说 ，KL 展开 法 实现 随机 场 可 以 得 到 最 小 的 统计 算 均 方 误差 其次， 当 所 
需 实现 随机 场 为 高 斯 场 时 ， 可 以 将 随机 场 的 实现 化 为 一 组 高 斯 随机 向 量 的 实现 ， 而 后 者 操作 上 也 
比较 容易 ;最 后 ， 采 用 KL 展开 方法 来 实现 随机 场 ， 实 现 值 的 统计 算 一 般 都 可 以 保证 收敛 。 

然而 ，KL 展开 法 也 有 一 定 的 局 限 性 ， 即 当 随 机 场 的 相关 长 度 较 小 时 ，KL 展开 截断 项 数 便 会 
很 大 ， 即 需要 实现 更 多 的 随机 变量 (参见 下 文 ;， 这 样 实现 起 来 就 很 困难 ， 且 带 入 了 很 多 的 不 确定 
性 。 






























































































































































(1) Karhunen-Loéve 展开 
对 于 随机 场 w(x,0) 通过 Karhunen-Loeve 展开 进行 分 解 得 




















ox, 0) = (o(x,0)) + SA FEO (7.3.19) 























出 


: (90) 为 独立 随机 变量 ， x 为 定义 于 空间 域 D 的 坐标 向 量 ，0 属 于 随机 事件 域 的 变量 ， 表 











征 空 间 同 一 位 置 点 不 同 试验 条 件 下 的 取 值 ，(@(x,0)) 为 集 平均 值 ，4 和 4 和 (x) 分别 为 待 求解 的 特 




































































正 值 和 特征 函数 ， 且 特征 函数 应 满足 正 交 性 质 ， 即 为 
[ LOdE S, (1.3.20) 


这 样 ， 通 过 式 (7.3.19) 来 实现 随机 场 ， 则 可 将 随机 场 进行 变量 分 离 ， 即 用 特征 函数 值 来 表征 空 


> 






















































































间 变 异性 ， 用 56(0) 来 表征 随机 特性 。 通 过 这 两 个 变量 的 组 合 来 表征 整体 的 随机 场 的 特性 。 












































设 该 随机 场 的 实现 值 关 于 空间 坐标 的 协 方差 为 C(xi,x,)， 该 协 方 差 有 着 谱 展 开 形式 如 下 : 

















Cnn) = AKG) fs) (73.21) 





上 式 两 边 同 时 乘 以 万 (加 ) ， 并 在 整个 空间 域 D 对 x 进行 积分 ， 由 正 交 函数 性 质 即 式 (7.3.20)， 
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则 有 





f, Cx) da =4,F,(%) 





























(7.3.22) 


即 对 于 每 个 特征 值 及 其 对 应 的 特征 函数 均 满 足以 上 积分 方程 ， 求 解 以 上 方程 ， 则 可 以 得 出 所 














有 的 特征 值 及 特征 函数 。 




















对 于 给 定 的 随机 场 ， 需 要 预先 知道 随机 场 的 一 阶 和 二 阶 矩 或 分 布 规律 ， 求 解 式 (7.3.22) 或 可 以 














得 到 该 随机 场 的 特征 值 和 特征 函数 序列 ， 当 所 需 实现 的 随机 场 为 高 斯 场 时 ， 式 (7.3.19) 中 (是 正 
态 随机 变量 ， 可 以 通过 很 多 的 方法 得 到 。 因 此 ， 即 可 通过 该 分 解 完成 随机 场 的 实现 。 











(2) 特征 函数 和 特征 值 的 求解 
1) 解析 方法 
根据 地 质 统 计 学 理论 的 研究 经 验 ， 取 协 方差 函数 为 指数 模型 




















|x, -x a/b 


C(x,,x,)=o'e 








: DARKE: 0 为 参数 方差 ， 为 已 知 参数 。 
将 式 (7.3.23) 代 入 (7.3.22)， 得 








出 


fore (x, )dx, 二 Af œ) 
0 


将 上 述 积分 式 子 对 x, 求 导 ， 则 可 以 得 到 以 下 微分 方程 : 





A 1 2 XxX: 1 f X3 — X] 
GS a) =r f oe /fod +a f oe Fe, 
0 x2 


上 式 两 边 再 对 x, 求 导 ， 有 





4f "(x)= EL 





引入 一 个 新 的 变量 w， 令 











2 20°b-A 
w = 7 
D 4 
则 式 (7.3.26) 可 化 简 为 


f "(+wf(x)=0 0<x<a 





该 微分 方程 显然 有 以 下 解 的 形式 


f(x)=a,cos(wx)+a, sin(wx) 











分 别 令 x=0,x=a， 则 由 式 (7.3.25)， 有 以 下 边界 条 件 : 





























(7.3.23) 


(7.3.24) 


(7.3.25) 


(7.3.26) 


(7.3.27) 


(7.3.28) 


(7.3.29) 
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bf (0) = 
| i = 10) (7.3.30) 
bf (a)=—f(a) 
将 特征 函数 表达 式 ， 即 方程 (7.3.29) 带 入 以 上 边界 条 件 ， 有 以 下 式 子 : 
a, —boaa, =0 
(7.3.31) 
[cos(@a) — wb sin(wa)]a, +[@b cos(@a) + sin(@a)|a, = 0 
若 要 使 该 齐 次 线性 方程 组 有 非 零 解 ， 则 其 系数 行列 式 必 为 零 ， 有 ; 
(Pœ —1)sin(2@a) = 2ba@cos(2@a) (7.3.32) 
求解 该 方程 可 得 无 穷 个 正 根 @;， 由 式 (7.3.27) 可 得 出 相应 的 特征 值 4。 
= _2bo* | (7.3.33) 
‘Bo? +1 加 


























RET AEA; 排序 ， 得 到 单调 递减 的 特征 值 序 列 。 根 据 不 同 的 4 值得 出 不 同 的 特征 函数 ， 特 征 函 数 具 
有 以 下 解 的 形式 : 



























































I(x) = a, cos(@,x) + p, sin(a@,x) (7.3.34) 



































， 系 数 &,，p 随 @ 不 同 而 不 同 ， 根 据 特征 函数 正 交 性 质 可 求 的 ， 于 是 特征 函数 也 可 解 得 : 





\ 
4 





ba, cos(@,x) + sin(@,x 
(bo; +1)a/2+b 


由 于 单调 递减 的 特征 值 序列 靠 前 的 各 项 递减 非常 决 ,之 后 趋 于 平缓 , 且 令 方程 (7.3.24) 中 x1=x2= 
xY， 并 将 方程 两 端 在 研究 域 上 关于 x 求 积分 ， 则 有 : 





(7.3.35) 
































vA, = o° fax =o’ a (7.3.36) 
i=l D 











AP: a 为 区 域 长 度 、 面 积 或 体积 ， 分 别 对 应 1 维 、2 维 及 3 维 情况 。 为 分 析 其 递减 速度 ， 定 义 变 
量 特征 值 累 加 值 入 














ASADA > (7.3.37) 
i=l i=l i=l 


“MEERN, wEiey 1， 则 包含 越 完 整 的 随机 性 质 ， 当 取 定 截断 项 数 M 后 ， 就 可 采用 有 限 项 
级 数 展 开 来 代替 无 穷 级 数 展开 : 





























@(x,0) =(@(x,0))+ 2 VA. FOE) (7.3.38) 








对 于 二 维 随机 场 ， 协 方差 函数 则 为 C(x, y) =o e Ne N, RR ERA 




















性 ， 即 可 依据 分 离 变 量 法 ， 分 别 在 x，y 两 个 方向 上 求解 方程 ， 得 到 二 维 情况 下 的 特征 值 和 特征 函 
数 ， 其 后 直接 相 乘 即 可 ， 即 : 
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4bb,o° 








7.3.39 
Ga}, + Do + wae 
b 
f(x) = 1; sa 1%) +sin(@, x,) 5,@, 5 ee 2X) + sin(@, x, ) (7.3.40) 
V(b, œn +)a,/2+5, (by@;; + la, /2+b, 
三 维 的 也 可 依 此 类 推 。 
2 ) 数值 解法 





当 协 方差 函数 表达 式 较为 复杂 (如 条 件 模 拟 ) 或 者 定义 在 不 规则 区 域 ， 不 能 用 以 上 解析 方法 
求解 时 ， 可 采用 数值 方法 求解 积分 方程 (7.3.22)， 如 史 良 胜 (2005) 等 采用 的 Galerkin 有 限 元 方法 ， 
其 过 程 如 下 : 

对 于 二 维 情况 , 将 DD 离散 为 有 7 个 三 角形 单元 工 个 节点 的 网 格 。 特 征 函 数 卫 在 某 三 角形 单 
























































































































































Toe 三 个 节点 上 的 值 依次 为 f,f,f 。 在 该 单元 内 特征 函数 的 近似 表达 式 : 


far= ¥ pef, (7.3.41) 


p=i, j,k 
























































h: g, y) 为 单元 e 上 的 线性 插 





基 函 数 。 将 协 方差 简单 记 为 C， 则 式 〈7.3.22) 有 二 维 形 式 的 











a 





Galerkin 方程 如 下 : 














F 
| Joe y)dD\p,dD, = > J, o,dD, (7.3.42) 
e=l D, e=] p=i,j,k D, 
将 上 式 写 成 一 下 方程 组 形式 为 
[AEF = AB] {F} (7.3.43) 























CoO 


\ 
4 


e=l 


TL: 
=X | [| Cp,bdD]4D。 采用 高 斯 型 求 积分 方法 求 出 。 
D D 


B,,=|$¢,6,dD, p=i,j,k;n=1,2,,L 
D, 


对 于 式 (7.3.42)， 若 B 非 奇 异 ， 则 有 














[BTA] {EF} = A{F} (7.3.44) 














为 标准 矩阵 特征 值 问 题 ， 可 以 通过 QR 算法 求解 。 

















(三 ) 算 阵 分 解法 


和 矩阵 分 解法 也 称 LU 分 解法 ， 将 协 方 差 矩 阵 直 接 经 过 LU 分 解 ， 再 经 过 转化 得 出 随机 场 的 实 
现 值 。 上 基体 对 于 茶 空 间 网 格 ， 若 共有 nn 个 节点 的 某 个 参数 竺 模拟 ， 认 为 参数 为 二 阶 平稳 场 ， 且 协 
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Ty FAL, WNAE Hy BR TE EEE, HIHA T. ARTE RABE HED, AY DAH 
cholesky 方法 将 该 矩阵 进行 LU 分 解 ， 得 出 一 个 下 三 角 和 矩阵 LL 和 与 工 对 称 的 上 三 角 和 矩阵 U， 即 
C=L-U (7.3.45) 



























































生成 一 个 向 量 a = (@,Q,,…,Q,)"， 该 向 量 中 各 变量 相互 独立 ， 且 均 服从 标准 正 态 分 布 ， 对 


n 











Y=La (7.3.46) 





该 矩阵 向 量 均值 为 0， 且 





RDN Ze ea BA 











C(Y) = E[YY']=L<oa' >U=LIU=C (7.3.47) 

















里 然 生 成 向 量 w 较为 简单 ， 且 该 方法 与 维 数 没 有 直接 关系 ， 仅 与 点 数 相 关 ， 但 该 方法 涉及 较 

多 矩阵 运算 ， 当 点 数 很 多 时 ， 和 矩阵 很 大 有 旦 运算 效率 及 运算 精度 均 不 够 好 ， 政 该 方法 适用 于 空间 变 

异性 小 模拟 点 数 较 少 的 区 域 。 如 当 节 点 数 为 N 时 ， 协 方差 矩阵 C 元 素 则 为 NXN 个 ， 占 存储 空间 
， 会 带 来 很 多 其 他 问题 。 




































































二 、 地 下 水 运动 问题 的 模拟 步骤 和 随机 函数 的 统计 算 





对 于 饱和 地 下 水 渗流 问题 ， 控 制 方程 可 写 为 





ðH 8 
Hap be 








a zj% 


7.3.48 
Ox) Oy tf : ) 





























式 中 : K 为 含水 层 饱和 水 力 传 导 度 ; 4 为 给 水 度 ; HAW FKK; f 为 源 汇 项 ， 包 括 地 下 水 的 入 
渗 、 蔡 发 和 地 下 水 的 开采 。 式 《7.3.48〉 的 定 解 条 件 可 写 为 
H(x,y,0), =H, (x,y) 
H (x,y, t) yer =M (7,2) (7.3.49) 
OH OH 
一 | K —n,+K—n =Q(x,y,t 
Ox Oy 人 nen 















































式 中 : 为 起 始 水 头 分 布 ， 且 | 为 在 一 类 边界 帮 上 的 水 头 值 ，0 为 在 二 类 边界 刀 上 的 流量 值 ;， 心 、 
ny AIF INE ARK. HFK, u fo Hox Mis O 都 可 能 是 空间 随机 函数 ，(7.3.48) 和 (7.3.49) 
为 一 组 描述 地 下 水 运动 的 随机 偏 微分 方程 ， 得 到 的 方程 的 解 五 也 是 一 个 空间 随机 函数 。 利 用 蒙特 
卡 罗 方 法 求解 (7.3.48) ~ (7.3.49) 的 步 又 为 : 

1) 根据 随机 函数 K Co, x, y) u (a, x, yh f Ca, x, ys Ho (a, x» ys Hi (a, x y) 
O (a, x» y) 的 统计 特征 和 各 随机 函数 的 相关 关系 ， 利 用 7.3.1 节 所 述 方法 得 到 随机 函数 的 一 个 
KIK Gs ys uw (x, Ws f Oso yh Ho Go yh Mm œ yh Q (x，y)， 这 个 实现 即 为 各 随机 
函数 在 空间 的 分 布 ， 是 一 个 确定 性 函数 。 这 时 ， 随 机 偏 微分 方程 (7.3.48)〉 - (7.3.49) 为 一 组 确定 
性 偏 微分 方程 。 

2) 利用 任何 已 有 的 数值 方法 (如 ， 有 限 元 或 有 限 差 ) 求解 所 得 到 的 确定 性 模型 ， 得 到 该 实现 
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Zee RAKE WARA EE Ay (1)。 其 中 (i, 让 表示 离散 节点 的 编号 ，k 为 形成 随机 场 实 














[=j 
‘Jo 








现 的 纲 














D 对 于 得 到 的 离散 点 水 头 值 Hy CO 进行 统计 分 析 ， 得 到 水 头 的 统计 特征 参数 〈 主 要 包括 水 











头 均值 、 方 差 和 协 方差 等 )。 
水 头 均值 可 利用 下 式 估计 : 





































































































1 Š 
(H, (0) = ee Hi (t) (7.3.50) 
k k=l 
AP: Ng EM PRED (K, u f Hox Mix Q) 所 形成 实现 的 总 次 数 。 
水 头 方差 可 利用 下 式 估 计 ; 
TEE T i 
TS Pate ()—(H,()) (7.3.51) 
=. 吸附 性 溶质 在 非 饱和 土壤 中 运 移 的 蒙特 卡 罗 模 拟 
在 第 一 节 《〈 二 ) 中 我 们 已 经 了 解 到 非 饱和 土壤 具有 比较 严重 的 空间 变异 特征 ， 即 便 是 在 较 小 
的 研究 范围 内 ， 土 壤 水 力 传导 度 和 介质 形状 参数 a 变化 较 剧 烈 。 不 仅 非 饱和 土壤 水 力 参数 具有 非 
均匀 性 ， 而 且 这 些 参数 既 依 赖 于 土壤 特性 又 依赖 于 土壤 含水 量 。 由 于 这 些 复杂 性 ， 在 非 饱和 情况 



























































， 上 共有 空间 变异 的 土壤 参数 对 溶质 弥散 度 的 影响 还 知之 其 














>， 对 于 物理 和 化 学 性 质 随 空间 变化 
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的 非 饱和 土壤 中 ， 反 应 性 溶质 运 移 的 研究 是 具有 挑战 性 的 研究 课题 。 这 些 丰 
的 处 理 、 加 油 站 附近 土壤 汽油 等 污染 物 的 风险 控制 和 治理 具有 重要 的 意义 。 
导 度 、 浴 质 吸 附 系数 和 土壤 含水 量 随 空间 变化 时 ， 在 3 
究 结 果 。 由 于 土壤 介质 参数 、 土 十 































































































FE 饱和 介质 中 表 观 “宏观 ) 弥散 度 的 数值 研 
吸附 参数 和 非 饱 和 水 分 运动 特征 的 随机 性 和 不 确定 性 ， 我 们 主 


完成 果 对 于 污染 土壤 
本 节 主 要 讨论 水 力 传 



























































要 通过 各 种 类 型 参数 的 耦合 实现 ， 产 生硬 


x 






































此 ,我 们 可 





合 的 随机 场 ， 利 用 蒙特 卡 罗 随 机 模拟 方法 ， 研 究 溶质 的 
分 布 特征 和 弥散 特征 。 我 们 假定 ， 与 对 流 的 时 间 尺 度 相 比 ， 溶 质 与 介质 的 相互 作用 时 间 很 得 ， 因 
等温 吸附 模型 来 表征 地 下 水 流 中 的 污染 物 浓 度 与 介质 固体 浓度 之 间 的 局 部 平衡 关系 ， 












































这 里 只 
间 变 化 的 介质 中 运 移 时 ， 运 移 过程 也 变 得 相当 
质 和 反应 性 化 合 物 条 件 下 的 饱和 弥散 度 (Yang et al., 1996). 
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(一 ) 非 饱和 水 分 运动 和 溶质 运 移 方程 
非 饱 和 水 流 运动 可 用 传统 的 Richard 方程 


be + 
Ox | 





前述 ， 对 于 二 维 水 流动 问题 ， 


ely 


: 0 为 体积 含水 量 ; t 为 时 间 ; K 为 非 饱 和 水 力 传导 度 ; h 为 压力 水 头 
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Ch 
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00 ð 
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限于 线性 等 温 吸 附 。 即 使 是 在 这 种 简单 的 平衡 吸附 条 件 下 ， 当 浴 质 是 在 等 温 吸 附 参数 随 空 
复杂 ， 我 们 用 数值 模拟 的 方法 评估 了 非 均匀 水 动力 


运动 方程 可 以 写 为 





(7.3.52) 





; x 是 水 平 坐标 ; z 为 
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垂直 坐标 ，z 取向 上 为 正 。 
溶质 运 移 可 用 经 典 的 对 流 -弥散 方程 来 描述 ， 对 于 非 饱和 土壤 中 的 吸附 性 溶质 ， 对 流 弥散 方程 






























































为 








pr ches ae OD; CE L [OV.C], i, j=1,2 (7.3.53) 
Ot ôt OX, Ox, | Ox, 





























AP: C 是 液 相 中 溶质 的 浓度 ，C, 是 吸附 溶质 的 浓度 ore AE, V 是 土壤 水 流速 在 x 77 [AI 
的 分 量 ，Z 是 实验 室 尺度 的 弥散 系数 张 量 的 第 GD 个 分 量 ， 可 以 表示 为 




















VY, 
Dj, =4&r|V |8; +(@, -@,)—+ D6, (7.3.54) 


IY | 
式 中 : an ar 为 孔隙 尺度 纵向 和 横向 弥散 度 ， 人 四 = (VY + V2)? AFL BNE, Dy 为 溶质 在 
自由 水 体 中 的 离子 或 分 子 扩散 系数 ; tr 为 孔 隐 的 弯曲 率 因 子 。 当 方程 用 于 垂直 剖面 二 维 问题 时 ， 取 
x=x 作为 水 平 坐标 ， 取 妆 2=z 作 为 垂直 坐标 。 在 式 〈7.3.53) Al (7.3.54) 中 ， 用 了 求 和 的 惯例 。 
考虑 线性 均衡 吸附 问题 ， 均 衡 吸 附 等 温 线 可 表示 为 








































































































C,(x,2Z,t) = K(x, z)C(x, z,t) (7.3.55) 














式 中 : Ka (hx) 是 吸附 系数 ， 是 一 个 空间 随机 函数 。 


(二 ) 土壤 水 力 特 性 和 化 学 吸附 特性 的 空间 变异 性 
采用 空间 随机 场 来 模拟 控制 运 移 过 程 的 参数 的 空间 变异 性 ， 溶 质 运 移 主要 受到 非 饱 和 传导 度 
K() 和 水 分 特征 曲线 的 控制 ， 这 些 水 力 特 性 可 用 van Genuchten (1980) 的 解析 表达 式 (7.1.29) 来 描 
假定 K; 和 为 二 阶 平稳 空间 随机 函数 的 实现 ， 其 协 方差 函数 具有 以 下 形式 : 













































































C, (b) =< P'(r+ h)P'(r) > 
he he (73.56) 
= az exp1 一 | | | = 
Tx Te 


AP: 已 表示 InR Fil Inf; P =P - <P> 是 已 对 于 均值 <P> 的 波动 值 ， 大和 万 为 己 在 x 和 = 方向 
的 相关 长 度 : oÆ P 的 方差 ; h 是 分 量 为 hy. 和 hy, 的 分 离 距离 矢量 ; rA REME. B K A g 
之 间 的 相关 很 弱 ， 可 以 看 作 两 个 相互 独立 的 随机 函数 。 

采用 均衡 等 温 线 并 假定 吸附 系数 为 空间 随机 函数 , 为 了 简化 吸附 系数 Kg 的 空间 变异 性 , 使 用 
了 与 及 相似 的 对 数 正 态 分 布 ， 考 虑 Ink, 与 InKz 最 简单 的 相关 问题 ， 当 Ink, 与 hnKy 统 计 上 不 相关 
IN, Ky 可 表示 为 
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K ,(x,z) = KĪ exp[N(x,z)] 



































(7.3.57) 


AP: KF 是 Ky 的 几何 平均 值 ，N (x, z) 为 零 均值 二 阶 平稳 正 态 分 布 随 机 函数 ， 方 差 为 o3 。 如 果 
InK4 与 Ink, 是 线性 相关 时 ，Ka 可 表示 为 

















K,(x,2) 


= Kj exp[BY'(x,2)] 


(7.3.58) 














IU! : Ye) = (Or < io > 是 Ink, 相对 于 均值 的 偏离 值 ， 如 果 Inky 与 Ink, 是 正 相 关 时 ， p= l, 








aN 
ati 


关 时 ， B= -l. 


(=) 统计 分 析 方 法 





























浴 质 运 移 和 扩散 的 统计 特征 可 采用 计算 浓度 分 布 的 零 至 二 阶 和 矩 的 方法 分 析 ， 








整个 系统 中 溶质 的 质量 ， 即 






























































零 阶 空间 和 矩 表示 






































m= it 上 O(x,2,t)C(x,2,t)dx dz (7.3.59) 
MERREN J HD FP A os 
x(t) = = 人 O(x, z,t)C(x, z,t)x dx dz 
A (1.3.60) 
z.(t)= 一 | 人 O(x, z,t)C(x,z,t)z dx dz 
m 2-2 2-2 
因此 运 移 的 平均 速度 可 表示 为 
pawn spas e0 (7.3.61) 
dt dt 
AT FREDA J Po A RS IE T AAT Ti FI oP EE, RHE RE RN A 
M (t) = zy 人 O(x,2,t)C(x,z,t)(x—x,)° dx dz 
m %2 $=% 
M_O=M OO= a f ° [ * O(x,z,0)C(x,z,0(x —x,)(z - z.) dx dz (7.3.62) 
m 2-2 2-0 
1 mre 2 
M.(t)= 一 | | O(x,z,t)C(x,2,t)(z2-2z,)° dx dz 
m 2-2 2-2 
宏观 弥散 系数 张 量 D H A ete OR WE (Burr et al., 1994) 
M. M 
D= M EET E (7.3.63) 
2 dt M, M, 
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里 <R> 是 滞后 因 

















《四 ) 蒙特 卡 罗 数 值 模拟 
非 饮 和 水 流 的 数值 模拟 中 ， 考 虑 如 下 条 件 下 的 二 维 垂直 前 面 问题 : 在 土壤 表面 保持 常 入 渗水 
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pe ng dM 
Z 2 dz 



































互 





量 或 常 水 头 压力 。 在 土壤 剖面 底部 保持 自由 排水 或 压力 水 头 分 布 ， 























1993), RHH 


PJT 





























域 在 水 平和 垂直 方向 上 分 别 包 括 了 12 和 24 个 相关 尺度 。 











对 于 溶质 运 移 模 拟 ， 起 始 时 刻 在 下 














为 零 。 地 表 为 浴 质 通 量 边界 ， 底 部 为 零 浓 度 梯 度 边 界 ， 土 壤 前 面 两 侧 为 零 通 量 边界 条 件 。 
列 出 了 数值 模拟 中 所 采用 的 物 到 
机 场 。 为 了 获得 非 饱和 水 力 传导 度 的 随机 场 ， 在 所 研究 名 
水 力 传导 度 和 参数 6 的 随机 场 。 经 检验 产生 的 参数 随机 场 计算 的 几何 平均 值 、 方 差 和 相关 尺度 值 





表 7.4 中 


























与 表 7.4 中 输入 的 参数 值 很 接近 。 


在 相同 的 定 解 条 件 下 , 对 和 到 的 随机 场 的 20 个 实现 进行 了 数值 模拟 , 其 中 10 个 模拟 使 用 
定 的 ga 实现 和 10 A K, 的 不 同 实现 ， 另 外 10 个 模拟 使 用 一 个 
同 实现 。 对 得 到 的 土壤 水 分 中 溶质 的 浓度 和 土壤 含水 量 


一 个 固 





浓度 的 随机 分 布 特征 。 


丙 侧 为 不 透水 边界 ， 模 拟 的 空 


HAY Ink, 的 相关 尺度 为 0.25 m， 计 算 


子 ， 当 沿 z 方 向 的 平均 流速 为 常数 时 ， 宏 观 弥 散 度 可 表示 为 


(7.3.64) 


2a 





区 域 为 3 m x 6m. FPA AMEE TSR RUA 4 个 节点 分 布 (Bellin et al., 
的 网 络 节 点 数 为 61 x 121 个 ， 由 于 所 月 


区 



































究 区 域内 

















E 和 化 学 参数 。 


有 均匀 分 布 溶液 浓度 ， 寿 


E 该 区 域 之 外 ， 浓 度 则 























用 转动 带 法 来 产生 空间 变异 参数 的 随 
E 间 的 61 x 121 个 节点 上 独立 地 产生 饱和 






























































固定 的 K, 实现 和 10 个 B 的 不 
| 用 式 (7.3.60) ~ (7.3.64) T 























究 和 分 析 

































































表 7.4 数值 模拟 所 采用 的 参数 
参数 取 值 
饱和 含水 量 ，& 0.4 
残余 含水 量 ，46. 0.05 
平均 饱和 水 力 传导 度 ， Ky 1.0 m/d 
土壤 特征 曲线 中 参数 的 均值 1.0 1/m 
土壤 特征 曲线 中 指数 参数 ,n 2 
平均 吸附 系数 ，K 人 4 0, 0.2, 0.6 cm*/g 
土壤 容重 ，p 1.4 g/cm? 
纵向 弥散 度 ，ov 0.01 m 
横向 弥散 度 ，ar 0.01 m 
Ink, III, Onks 0.25 
Inah, Ona 0.25 
Ink, 的 相关 尺度 0.25m 
lnw 的 相关 尺度 0.25m 





(五 ) 模拟 结果 分 析 
C1) RADA ae BT) FB Fe MLR BOR 
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图 7.2a 为 对 于 20 SAN SEALS AE Me 和 Me. 的 集 平均 结果 , 也 显示 了 其 95% 的 置信 区 间 ， 
图 7.2b 对 于 宏观 弥散 系数 也 呈现 出 类 似 的 结果 。 从 图 7.2a 可 见 ， 水 流 方向 的 空间 秆 Ms 远大 于 重 
直 于 水 流 方 向 的 矩 值 Mw。 在 饱和 与 非 饱和 土壤 中 ， 溶 质 的 扩散 主要 是 由 水 流速 的 局 部 变化 引起 
的 ， 因此 在 水 流 方向 上 的 速度 及 其 方差 要 比 在 垂直 于 水 流 方向 的 大 得 多 , 并且, 对 于 不 同 的 实现 ， 
水 流 方向 上 的 二 阶 矩 Me 显著 的 不 同 ， 并 且 Mi 与 集 平均 的 偏差 随时 间 增 加 《图 7.2a)。 

宏观 弥散 度 Ma 在 起 始 阶 段 随时 间 逐 渐 增 大 ， 而 后 ， 集 平均 值 逐 渐 趋 近 于 一 常数 值 。 垂 直 于 
水 流 方向 的 宏观 弥散 度 Di 比 Mi 小 得 多 (图 7.2b), FKE, De 基本 保持 为 实验 室 尺 度 的 弥散 度 。 


























































































































0.60 


We eer 
一 X 方 向 的 二 阶 矩 M, | 
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ai 











3 
b + D. 的 集 平均 及 其 95% 的 置信 区 间 











8 12 16 20 
时 间 (K) 














图 7.2 浓度 二 阶 中 心 矩 的 集 平 均 (a) 与 根据 空间 矩 计算 的 宏观 弥散 系数 Cb) 





(2) 土壤 含水 量 对 溶质 扩散 的 影响 

图 7.3a All b 显示 在 平均 土壤 含水 量 < 少 = 0.35,0.30 和 0.26 时 ， 溶 质 浓度 的 二 阶 和 矩 以 及 宏观 
弥散 度 随 溶质 运 移 距 离 的 变化 ， 这 些 图 代表 在 每 一 个 含水 量 情 况 下 ， 根 据 非 饱和 水 力 传 导 度 的 
四 个 实现 来 模拟 所 得 的 集 平 均 。 图 7.3 显示 ， 二 阶 矩 Ms 和 宏观 弥散 度 4;; 随 含水 量 的 减少 而 增 
加 ， 这 一 结果 可 通过 < 对 于 土壤 和 孔 际 流速 的 影响 来 解释 。 在 饱和 与 非 饱 和 水 流 中 ,弥散 是 随 土 
壤 孔 隙 流速 的 变异 性 而 增加 的 ， 在 饱和 水 流 中 ， 孔 际 流速 的 变异 性 主要 来 自 于 饱和 传导 度 的 变 
异性 ， 然 而 ， 在 非 饱 和 土壤 中 ， 孔 际 流速 的 变异 性 既 来 自 于 非 饱 和 水 力 传 导 度 的 变异 性 ， 又 来 
自 于 土壤 含水 量 的 变异 性 ， 这 两 种 变异 性 都 随 土壤 含水 量 的 减少 而 增加 。 
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图 7.3 FKR ISTE a) 及 宏观 弥散 度 与 浴 质 运 移 距 离 的 关系 Cb) 


-ETHE 























(3) 吸附 系数 对 溶质 扩散 的 影响 
对 于 线性 等 温 吸 附 , 浪 后 因子 R= 1+OKwW6 表 示 溶 质 吸 附 性 对 运 移 速 度 的 这 一 影响 











0=0.26 


8=030 


0=0.35 





， 吸附 浴 质 


的 有 效 运 移 速 度 小 于 非 吸 附 溶质 的 运 移 速 度 。 在 含水 量 9 和 为 常数 的 情况 下 ， 通 过 引入 新 的 时 





















































吸附 因子 可 以 通过 吸附 性 溶质 和 相应 的 非 吸 附 溶质 的 一 阶 矩 求解 。 














HRE t= 妇 ， 就 可 将 具有 溶质 吸附 作用 的 对 流 弥散 方程 转化 为 传统 的 非 吸附 对 流 弥 散 方程 ， 这 
种 转换 表明 吸附 性 溶质 运 移 的 速度 是 非 吸附 溶质 的 JR 倍 ， 当 Ky 和 的 随机 函数 时 ,溶质 的 平均 


图 7.4a All b 所 示 的 结果 是 二 阶 Mi, 和 宏观 弥散 度 A EI Mz 和 A 都 随 吸 附 系数 Ka 的 增 


加 而 增加 。 
1.00 
a 
0.80 
iy 
0.60} x 
1 0.404 R 
N 
0.204 























图 7.4 “PTAA HI BT Ca) 与 宏观 弥散 度 Cb) 








(4) 相关 结构 对 溶质 扩散 的 影响 








由 于 缺少 Ky 和 K, 之 间 相关 关系 的 实验 数据 和 理论 分 析 结 果 ， 在 模拟 中 所 用 的 不 相关 、 正 相 
关 和 人 负 相 关 代表 了 这 两 个 变量 之 间 的 极端 情况 。 模 拟 结果 显示 (图 7.5)， 如 果 Inky 和 Ink, 是 负 相 
关 ， 就 会 提高 二 阶 矩 和 宏观 弥散 度 随 距离 而 变化 的 程度 ， 相 反 ， 当 Inka 和 Ink, 呈正 相关 时 ,溶质 


























的 扩散 就 会 减 慢 。 这 一 现象 具有 下 面 的 物理 意义 : 当 InKy nK, 负 相关 时 ， 在 土壤 中 


















































内 有 较 大 水 





力 传导 度 的 位 置 吸附 系数 较 小 《或 较 小 的 滞后 因子 ), 因而 在 这 些 点 溶质 的 运 移 速 度 就 很 大 , 相反 ， 
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在 传导 度 小 的 位 置 就 会 具有 较 大 的 吸附 系数 ， 这 样 溶质 运 移 速率 就 很 小 。 因 此 ，lnKx 和 Ink, 负 相 
关 会 增强 深 质 运 移 速 度 的 变异 性 ， 所 以 导致 弥散 度 的 增加 。 























0.8 —— Neg. Correlated 
一 --- Uncorrelated F 
----- Pos. Correlated 7 


Moment (m7?) 











图 7.5 Ky Al Ky ZA aR SEA A 





第 四 节 ”地 下 水 运动 随机 问题 的 Karhunen-Loeve 展开 模型 


—. Karhunen-Loéve 展开 

















设 y(x) 相 互 正 交 构成 完备 集 , 确定 性 的 或 随机 的 空间 函数 U"(x) 可 以 展开 为 广义 Fourier 级 数 
的 形式 ， 
























































UW = Lew a (7.4.1) 
FE pa AN w(x) HAH GH F E DU pas HE TE 20 1, i 
| y,(x)y ,(x)dx = 6, (7.4.2) 
由 式 (7.4.1) 可 知 展开 系数 为 
c = Lv (x), (x) dx (7.4.3) 





如 果 U'(x) 为 随机 空间 函数 ， 展 开 系数 ci 就 是 随机 系数 。 不 失 一 般 性 ， 我 们 讨论 零 均值 即 








(U'(x)) = 0 的 随机 场 。 








如 果 随 机 展开 系数 具有 性 质 ， 


(a i ! ; = 7 (7.4.4) 
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ISAAK Pe BUMS TAL WT RAR SD TT AE 









































| Camu dy = xy) (1.4.5) 
AF: C(x, y) 为 空间 随机 场 U "(x) 的 协 方差 函数 。 这 个 较 容易 证 明 ， 利 用 式 (7.4.1) 有 
(U'@®c,) = > (ese, Wy GD = zvl) 
又 由 式 (7.4.3) 可 知 ， 











(Coc)=| (UUM wi dy = | C&W ay 


此 可 见 式 (7.4.5) 成 立 。 
如 果 正 交 基 函数 满足 积分 方程 (7.4.3)， 那 么 


(cc)= 作 weowcoaxl Uy, ay) 
F ffr (x)C(x, yy, (y)dydx 




















=| zw wy, ay 
= 7,6 


Jy 
这 说 明 随 机 展开 系数 是 正 交 的 ， 即 式 (7.4.4) 成 立 。 

由 上 分 析 可 知 , 当 且 仅 当 wi(x) 满 足 积分 方程 (7.4.5) 时 , 展开 系数 cj 为 正 交 随机 变量 ,方程 (7.4.5) 
为 第 二 类 Fredholm 积分 方程 ，%; 和 wi(%) 分 别 为 协 方差 函数 的 特征 值 和 特征 函数 。 

由 式 (7.4.1) 可 知 ， 






































四 





(c) = [| (U'@)y dx = 0 
Var[c,]= ( [U'@y, @ax[U' wy, ona (7.4.6) 


= | Jv. CG yy, (ydxdy 














随机 变量 的 方差 不 为 负 值 ， 而 且 根 据 协 方差 函数 Cox, y) 的 定义 ， 它 是 对 称 正定 的 ， 因 此 
| | v Ca, yy Oddy > 0 。 根 据 积 分 方程 (7.4.5) 以 及 基 函 数 的 正 交 性 有 ， 
QQ 






































z=|v, a [Cayy, oa | = | [vi @C(x yy; (y)dxdy 




















此 可 见 ， 特 征 值 w;>0， 并 且 就 是 随机 展开 系数 ci; 的 方差 ， 可 以 将 随机 展开 系数 标准 化 为 ， 






































Ci 二 JLE (7.4.7) 
AH, {E}JE RULER MLE, BAHA FYE: 
)=0 (&€,)=4, (7.4.8) 


这 样 我 们 得 到 了 随机 场 的 Karhunen-Loéve(KL) 展 开 
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ee Vi @E, (7.4.9) 
由 于 在 KL 展开 中 ， 特 征 值 和 特征 函数 总 是 一 起 出 现 ， 同 时 考虑 到 随机 场 的 均值 ， 因 而 可 以 
































U(a)=(U®)+ X Var =(U@)+ LY, WE, (7.4.10) 
由 式 (7.4.10) 可 见 ，KL 展开 的 一 个 重要 特征 就 是 将 空间 随机 扰动 分 解 为 一 系列 确定 性 函数 和 随机 
变量 的 乘积 。 
由 式 (7.4.10) 可 知 协 方差 函数 的 谱 分 解 ， 























Cx) = py aW) (74.11) 


i=l 














式 (7.4.1D 很 容易 得 到 ay = XW). 将 该 式 积分 可 得 ， 








aoD=> 4 (7.4.12) 


式 中 ,DD 为 研究 区 域 大 小 ， 一 维 、 二 维和 三 维 情况 下 分 别 为 长 度 、 面 积 和 体积 

KL 展开 有 两 个 重要 的 性 质 ， 即 : 随机 场 的 有 BUT KL 展开 的 均 方 误差 最 小 随机 场 的 KL 展 
开 唯 一 。Ghanem 与 Spanos(1991) 对 此 进行 了 证 明 ， 有 兴趣 的 读者 可 以 参考 他 们 的 文献 。 由 这 两 
个 性 质 可 知 ， 随 机 场 的 KL 展开 可 以 用 有 限 的 M 项 来 近似 ， 而 且 这 一 截断 级 数 展开 是 最 优 的 ， 


U(x) =(U®) + DZ C96; (7.4.13) 


如 果 随 机 空间 函数 是 高 斯 场 ， 那 么 随机 变量 序列 { 缚 形成 了 一 个 高 斯 随机 向 量 ， 任 何 { 引 的 子 
集 都 是 联合 高 斯 分 布 。 既 然 这 些 随 机 变量 不 相关 ， 由 高 斯 场 的 性 质 可 知 ， 它 们 也 是 相互 独立 的 ， 
此 可 得 以 下 关系 式 ， 
















































































































































































(Ss NE = 
(Sisson) = > Les 


FE Je TE YB), 74.14) EES A aR tI BOT 


(7.4.14) 

















Toy 
Sr ae 





程 中 非常 有 用 。 





























二 、 随机 场 的 混沌 展开 








对 已 知 相关 函数 的 随机 函数 ， 可 以 采用 Karhunen-Loéve 展开 , 但 是 ， 部 分 随机 函数 并 不 能 预 
先知 道 其 相关 函数 ， 例 如 我 们 可 以 知道 渗透 系数 随机 场 的 相关 函数 ， 但 是 对 于 待 求 的 水 头 分 布 函 
数 ， 我 们 不 可 能 预先 知道 其 相关 函数 ， 这 时 ， 可 以 采用 随机 函数 的 混沌 展开 。Winer (1935) 率先 
提出 了 随机 场 混 沌 展开 的 概念 ， 以 Hermite 多 项 式 为 随机 空间 的 基 函 数 可 对 二 阶 随机 场 进 行 如 下 
形式 展开 : 
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h(x) =H (x,1)+ > HAE) + > Ay OV (EE;) + 
E i j a (7.4.15) 
EDD Hn ODDE 


i=l j=l k=l 












































式 中 : OE n 阶 混沌 多 项 式 ， 通 常 采 用 Hermite 多 项 式 。 沿 用 Yang 等 (2004) 的 处 理 方 法 ， 采 用 
Hermite 多 项 式 分 解 水 头 场 。 因 为 {Ti()} 中 都 是 (61, E2.. 6%) 的 多 项 式 ， 因 此 可 将 式 (7.4.15) 表 示 
为 以 下 形式 : 

















h(x,t) =h 0 (x,t) + Dh (x, DE + hy (x, NEE, + Si (x, DEE Ep +... 
i=l i j=l i,j k=l (7.4.16) 


= h (x,t) +h (x,t) +h (x,t) +... 








式 (7.4.15) 和 式 (7.4.16) 仅 考虑 了 一 个 因子 的 空间 变异 性 对 水 头 场 的 影响 , 当 水 头 受 四 个 不 相关 随机 
因子 作用 时 ， 水 头 场 的 二 阶 混沌 展开 可 表述 为 


























A(x,t)=h + +p) (7.4.17) 














A) = hy (7.4.18) 





p= S nig hn, 4 h? 9, 4 ho )= Sy lk! vs )| 


fa k=l i=l (7.4.19) 


k,l=1;k<l i, j=l (7.4.20) 














RP: (Wy W2VaW4)=(E0.0.5)s Mh Al A? hi A ALM 均 为 待 求 未 知 数 。 


=. 饱和 水 流 运动 的 Karhunen-Loeve 展开 模型 

















地 下 水 特别 是 浅 层 地 下 水 是 非常 重要 的 水 资源 ， 具 有 补给 迅速 、 开 采 方 法 简便 等 优点 。 近 年 
来 ， 随 着 工农 业 快 速 发 展 ， 大 面积 地 下 水 污染 问题 在 部 分 地 区 已 经 相当 严重 。 因 此 ， 合 理 开发 和 
利用 地 下 水 资源 、 保 护 地 下 水 环境 ， 已 经 成 为 一 个 重要 的 主题 ， 而 这 些 都 必须 建立 正确 合理 的 数 
学 模型 来 预测 地 下 水 动态 以 及 污染 物 对 地 下 水 的 影响 。 含 水 层 的 一 个 重要 水 力 特 性 就 是 水 力 传导 
度 ， 水 力 传导 度 在 本 质 上 是 确定 性 的 ， 然 而 较 大 的 空间 变异 性 和 缺乏 含水 层 的 详细 实验 资料 ， 使 
得 准确 地 用 确定 性 的 方法 对 其 描述 不 大 可 能 。 如 果 仅 仅 采 用 平均 的 或 恒定 的 数值 来 表示 水 力 传导 
度 ， 那 么 将 无 法 反映 野外 试验 所 观测 到 的 一 些 重 要 现象 ， 辟 如， 弥散 系数 的 尺度 效应 ， 地 下 水 开 
险 等 问题 。 随 机 理论 为 解决 上 述 问题 提供 了 一 个 有 效 途 径 。 本 节 将 水 力 传导 度 作 为 随机 场 ， 

过 统计 量 和 空间 变异 结构 来 刻画 其 空间 变异 性 ， 主 要 是 确定 水 头 的 概率 分 布 ， 或 者 更 为 实用 的 
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PEAK SL BEDI ETE AE REE SABER ATE IP Jam BS AC E E TE OP LAT AES HF o 














~ 





(一 ) 摄 动 方程 
饱和 多 孔 介质 中 的 水 流 运 动 满足 连续 性 方程 和 达 西 定律 ， 
s OH (x,t) _ 











a= -Vaq(x,t) + (x,t) (7.4.21) 
q(x,t) = —K, (x) VH (x,t) (7.4.22) 
初始 条 件 和 边界 条 件 如 下 ， 
H(x,0) = H,,,(x), XEQ 
A(x,t) =H, (x,t), xer, (7.4.23) 


q(x,t)-n(x) = 0, (x,t), xer 


AP: S, 为 储 水 率 ; AXA RAK: q(x QAR: gx.) AVL, 玉 (CO 为 饱和 水 力 传导 度 ; 
Hna x) ARF bh Q 的 初始 水 头 分 布 ; 已 (xD 为 Dirichlet 边界 Tp 上 的 已 知 水 头 函 数 ，OCnGx. 六 为 
































Neumann 边界 Tvw 上 的 已 知 流量 函数 ; n(x) A ORE a AE =, + Ty 的 单位 外 法 线 向 量 ; x=, 











x2, x3) 为 迪 卡 尔 坐标 ， 为 时 间 。 

为 简单 起 见 ， 我 们 认为 初始 条 件 Hi(x) 和 边界 条 件 矿 (x, 六，Os(x 办 以 及 储 水 率 5, 都 是 确定 性 的 
常量 或 函数 ， 同 时 假定 局 部 水 力 传导 度 是 各 向 同性 的 ， 这 一 处 理 与 已 有 地 下 水 随机 分 析 相 同 。 我 
们 主要 考虑 水 力 特 性 参数 的 空间 变异 性 ， 而 饱和 水 力 传导 度 是 地 下 水 流 系 统 中 最 为 重要 的 水 文 地 
质 参数 ， 而 且 其 空间 变异 性 比 其 他 参数 (如 孔隙 度 ) 要 大 得 多 。 与 已 有 试验 资料 和 饱和 流 随机 模拟 
文献 一 致 ， 认 为 饱和 水 力 传 导 度 K,(%) 是 服从 对 数 正 态 分 布 的 随机 场 。 引 入 新 的 变量 ， 


































































































f(x)=InK.,(x) (7.4.24) 
将 对 数 饱 和 水 力 传导 度 fx) 分 解 ， 
f(x)=(f(x))+/f "(x) (7.4.25) 


StH: <fx)> 为 均值 ， 它 是 随机 场 hx) 的 无 偏 估 计 ， 在 空间 上 是 相对 光滑 的 ;， A) 为 有 x) 的 围绕 
均值 的 随机 扰动 。 由 高 斯 场 的 性 质 可 知 ，fx%) 完 全 由 其 均值 <hx)> 和 协 方差 函数 
CEY) = (F'O) 表征 。 

这 样 ， 由 于 饱和 水 力 传导 度 场 的 随机 性 ， 方 程 (7.4.21)~(7.4.23) 就 成 为 随机 偏 微分 方程 ， 水 头 
H(x,) 也 是 随机 场 。 一 般 来 说 , 若 地 下 水 水 流 定 解 问题 中 控制 方程 的 系数 或 定 解 条 件 中 包含 随机 函 


数 ， 就 可 称 此 定 解 问题 为 随机 地 下 水 定 解 问题 。 
将 方程 (7.4.22) 代 入 方程 (7.4.21) 并 利用 式 (7.4.24) 可 得 ， 
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S ôt 


=V’ H (x,t) + Vf (x): VH (x,t) +e” ® g(x,t) 


A(x,0) = Hp), KEQ (7.4.26) 
(x,t) =H ,(x,t), x eT, 
e!°VH (x,t) :n(x) =—O, (x,t), xer, 
HH(x,D) 作 为 水 流 系统 的 输出 ， 其 随机 性 依赖 于 水 流 系统 输入 的 随机 性 。 在 本 章 的 随机 分 析 中 ， 
随机 场 Ko) 是 水 流 系统 随机 性 的 唯一 原因 。 将 总 水 头 展开 为 渐进 级 数 ， 




















H(x,t) = HO (x,t) + HO (x,t) + HO (x,t) + HO (x,t +... (7.4.27) 











在 此 级 数 展开 式 中 , 每 一 展开 项 HO(x,) 的 阶 数 p WERF AORERE h, WA” = O(07) 。 














将 ee 和 eye 用 Taylor 级 数 展 开 为 
Sa 1 A ] ' 1 ' 
oF -BP + 


















































Sol (7.4.28) 
eM =K sofi + f'(x)+— Il f(x + clr (x) f° + | 
RP: Kg (x) =e! 为 饱和 水 力 传导 度 及 9 的 几何 平均 。 
将 HAM Ko 相关 的 展开 式 (7.4.23)、(7.4.27)、(7.4.28) 带 入 方程 (7.4.26) 有 
S, 2 3 
— /f(x)+~|f "(x) f(s) t} 
Pipl Posh wl 2 
ZWO (x,1) +H (x,) +H RAHO KA] 
y? [Fe (x,) +H (x,t) +H? (x, + HV, + | (7.4.29) 
+ 7 fx) + fo}: Ee (x,t) + H (x,t) +H? KAHON] 
Ai - f'(x)+= sl (x)] - alr +. | 
KO 
定 解 条 件 如 下 ， 
HO (x,0) + H” (x,0) + HO (x,0) +H (x,0)+-:-=H,,(x), xe Q 
HO (x,t) +H” (x, ean +H (x,t) += H, (x,t), xer, 
ro rok +o t} gasa 
VHO, tHE, o AHORA nx) 
__ 9,(% 0) Ee 
K(x) 
方程 (7.4.29) 的 左边 为 
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S. oH” 























LHS = 
G t 
Sen OA ye. 
ole ôt 
z (7.4.31) 
S, | 3H® ,on 1 oH” | ye | 
K| ôt Ot 2 ôt 
S, are (0H? 1; n ôH® 108®,,, 
f +—(f') (f°) |+ 
K,| ôt 6t 2 Ct 6 (Ot 








式 中 ， 第 一 项 为 不 包含 随机 扰动 的 零 阶 项 ， 第 二 项 为 包含 一 阶 随 机 扰动 的 一 阶 项 ， 第 三 项 为 包含 
二 阶 随机 扰动 的 二 阶 项 ， 第 四 项 为 包含 三 阶 随 机 扰动 的 三 阶 项 。 在 传统 摄 动 方法 中 往往 只 展开 到 
一 阶 项 ， 其 他 均 称 为 高 阶 项 。 

同样 地 ， 方 程 (7.4.29) 的 右边 展开 后 得 ， 
























































RHS =V(f).-VH +V? HO E 
G 


Vif) VH® +V°H® +Vf' VHO a ae $ 


















































(1.4.32) 
Vif) VHO +V°H® +Vf'-VH® +S (f+ 
2K, 
Vf) VHO +V°H® +Vf' VHO -E (f'F + 
6K, 
将 各 阶 展开 分 离 并 且 合并 同类 项 ， 可 得 水 头 各 阶 展开 所 满足 的 方程 ， 
S, HPA ，， 
- = V*H (x,t) +V -VHO (x,t) +g (xt 
KG) at (x,t) + V(f (x) (x,t)+ g” (x,t) 
HP (x0) = H,,;()6,9, XEQ (1.4.33) 


H®)(x,t)= (4,06, i 
VH? (x,t) na) = OF (x,t), xer, 
AP: p 为 方程 的 阶 数 :， Bo 为 Kronecker 函数 ， 当 p=0 时 Bo=1，P 为 其 他 值 时 ，6,0=0。 
本 章 考虑 水 头 的 三 阶 展开 。 在 方程 (7.4.33) 中 ,各 阶 的 驱动 项 go(x 六 和 On 分 别 定义 如 下 ， 
ge (x,t) = g(x,t) 


xel, 






































Eo) (7.4.34) 
0) _ 9,(%,t) E 
ie ae 
sD) = + (TH (ut) £22 fren 
os IG (7.4.35) 
(a) 
Q' (x,t) = Kal ® 
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2 5, [OHO(Zt) , 1 ðH" au t) 2 
g m= eee Leo} | 


(1) g(x,1) 2 
+ VH RO V'O + a re x)] 


2) = (Xf) 2 
QO (x,t) =— Tl 


3 S (2) : f 2 
an | E i- Lore) BF prep] 





) 


(7.4.36) 


a ôH C (x, t) 3 (2) (Xt) t) 3 

ee ee irs} feve (x,t): Vf"(x) — e [Aco 7.437) 
(3) 2 Q, (x,t) 3 
QO (x,t) = od 








当 p=0 时 ， 由 方程 (7.4.33) 得 到 零 阶 方程 ， 














S, OH®(x,1) 
K(x) Ot 





=V’ HO 1D +V(f(®)- VHO Q, t) + 2 (x 


H(x,0) = H,,,(x), xeQ 


H(x,0)=H,(x,0, xer, 
VHA (x,t)-n(x) =O (x,0), xeTy 
































st) 


(7.4.38) 


零 阶 方程 是 确定 性 方程 ， 可 以 直接 求解 。 注 意 到 ， 零 阶 方程 与 原来 的 流动 方程 非常 相似 。 事 实 上 ， 


























将 原 流动 方程 中 的 K; 用 其 儿 何 平均 Ke 蔡 代 ， 就 得 到 零 阶 方程 。 




















当 忆 =12… 时 ， 得 到 相应 阶 数 的 摄 动 方程 ， 它 们 都 是 随机 微分 方程 ， 描 述 了 饱和 介质 中 水 














头 的 扰动 与 介质 参数 的 扰动 量 之 间 的 各 阶 关 系 。 这 些 方程 说 明 饱 和 水 流 系 统 得 出 的 随机 








系统 输入 参数 的 随机 扰动 所 引起 的 ， 即 介质 特性 的 空间 变异 性 导致 了 水 流 运动 的 非 均匀 











扰动 是 由 





后 ， 同 时 











它 也 依赖 于 水 流 平均 流动 状态 。 事 实 上 ， 水 力 传导 度 的 小 尺度 脉动 会 产生 明显 的 大 尺度 诡 














展开 求解 这 些 随机 方程 。 








要 的 是 因为 水 力 传导 度 的 扰动 与 水 流 变 量 的 扰动 之 间 存 在 着 非 线 o o RT FAIS An 





sv, E 
结合 KL 














由 方程 (7.4.33) 可 见 ， 水 头 展开 项 满足 递 推 方程 ， 也 就 是 高 阶 项 仅 与 低 阶 项 有 关 ， 因 而 可 以 较 



























































容易 得 到 任意 高 阶 展开 项 。 理 论 上 可 以 通过 评估 各 阶 展开 项 的 页 献 来 确定 展开 





























式 的 收敛 性 





实际 上 越 是 高 阶 项 越 难以 计算 。 由 于 "是 随机 的 , 因而 展开 式 的 收敛 性 不 能 通过 8 人 的 数值 大 小 
来 判别 ， 但 是 可 以 通过 其 统计 和 矩 来 判别 。 往 往 随机 模拟 将 Monte-Carlo 方法 的 结果 作为 随机 问题 







































































的 真实 解 ， 而 将 模拟 结果 与 其 进行 比较 从 而 确定 展开 式 的 阶 数 。 






































(=) 基于 KL 展开 的 摄 动 方程 
民 据 Karhunen-Loéve 展开 ， 将 随机 场 广 (X) 离散 为 
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f(x)= > A, WE, (7.4.39) 


Ai 7 BEAU HY Bb Ta Ze PR AC ET IE LAVAS TIE R BK o 

由 于 随机 解 函数 Ax OA TT Ze PB SE EAER ALT NBER KL 展开 将 其 分 
解 。 水 流 系统 的 不 确定 性 来 自 于 随机 场 Kx)， 考 虑 到 随机 输入 展开 式 (7.4.39)， 可 以 将 水 头 展开 为 
式 (7.4.39) 中 随机 变量 的 多 项 式 ， 






















































































HO = > Hé, (7.4.40) 

H® = Y H Eé (7.4.41) 
rer] 

He? 2 XH MAF (7.4.42) 
I,J,K=1 




















NF, Ap Ay 和 Myx EERW EER, Hy KF FERIM JIE, H XF FEA J 和 KK 对 
称 。 求 解 各 展开 系数 H, Ay, Hue W ARKAIKA, MAEA ETE. 
A p=1， 将 式 (7.4.39) 和 (7.4.40) 代 入 方程 (7.4.33) 有 


























名 0 2 
S ven v0) -vied -sen =0 


Èi: (x,0)é, =0, xeQ 

a (7.4.43) 
YH, (%,é, =0, xer, 

=l 


$n, (nn, ac = do, (x,t), xer 

















在 方程 (7.4.43) 两 边 同 时 乘 以 随机 变量 点，7 为 1,2,… 中 任意 值 ， 然 后 取 集 平均 ， 利 用 式 (7.4.8) 





























S, OH,(x,t 
a ae a H,(x,t)+V(f(%)): VA, (x,t) + (x2) 
H,(x,0)=0, xeQ 
H,(x,t)=0, xeT, 
VH (x,t) n(x) =Q,(x,0), xeTy (7.4.44) 
S 0 
g(t) = EA Vp, 00. VHD) EE Ril 
G(X) 
Q,, (x,t) 
QO, (x,t) = Ko (x Kœ lS x) 








由 KL 展开 的 定义 可 知 , 方程 (7.4.44) 中 的 驱动 项 ga ODRE f'(x) 的 KL 展开 的 特征 
值 的 平方 根 成 比例 ， 因 而 随 着 下 标 了 的 增加 而 单调 减少 。 一 般 地 ， 这 使 得 Hx, 对 A(x, OKIE 
随 着 了 的 增加 而 降低 ， 当 了 为 某 一 数值 时 其 后 的 项 均 可 忽略 不 计 ， 那 么 可 以 将 A, ER Ble 
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得 到 HD 的 较 好 的 近似 表达 。 同 时 也 说 明 A(x) S5 Ax) 的 标准 差 g 成 比例 ， 因 此 HOM, EIFS 

(7.4.40) 是 合理 的 。 
A> p=2， 将 展开 式 (7.4.39)~(7.4.41) 代 入 方程 (7.4.33) 得 到 

区 有 (7.4.45) 


I,J=1 



































S, ôH, (x,t) 






































AH, Dy SEG At VHD- V( fE) VA y Et- gy (x,t)。 
对 式 (7.4.45) 直 接 取 集 平均 有 
Oe =0 (7.4.46) 
[=I 











FET (7.4.45) PA AIS TELE E,, P KY LA 1,2… 中 任意 值 ， 然 后 取 集 平均 得 到 














yD, (5,54, + Ordon +6, 6) = 0 (7.4.47) 


I,J=1 


分 析 式 (7.4.47) 可 知 : 当天 # LY, Dgyt+Drx=0， 由 于 Dy RF Fix TFS EXTER, 于 是 有 Dk; 















































当 K=L IN, 2D + > D; = 0 ,结合 式 (7.4.46) 有 Dxx=0。 这 样 , 对 于 任意 Ky L=1,2... 4B Dxi=0, 


7=1 
到 和 工 的 任意 性 可 知 Dy=0。 对 边界 条 件 也 可 得 到 类 似 的 结论 。 于 是 ， 水 头 二 阶 展开 系数 的 方 









































S, 0H,,(%,t) 


四 Ot = Hi, (x,t)+ Vf (x)): VA y (&O + gyt) 
H(zx,0)=0, xe Q 
H,,(%t)=0, xeT, 
a t)-n(x)=Q,,(%,t), xeTy 
0 
SI fc ) BHD) ie Dep aan 





Zy (%,t) = T G ) (7.4.48) 


+ Wr, (x): VA, (x1) + Vf, (x) -VH,(x,0)] 


© S, GH ™,D 
2K (x) ot 


__ 9,0) 
PARIES y EF 2K (x) OLA 


T0000) + ra J fi f(x) 








(=) KREERTE 
在 以 后 的 讨论 中 ， 水 流 变 量 的 均值 的 近似 阶 数 是 相对 于 oy 而 言 ， 比 如 一 阶 均值 指 的 是 Olo), 









































二 阶 均值 指 的 是 OX(o); 水 流 变 量 的 ( 协 ) 方 差 的 近似 阶 数 是 相对 于 oj 而 言 ， 比 如 一 阶 方差 指 的 是 
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O(a7? ) ， 二 阶 方差 指 的 是 O?(o?)。 





























在 一 阶 随机 分 析 中 ， 将 水 头 展开 为 HHOH, HH<HO>=H, <H™>=0 可 知 ， 水 头 的 一 阶 
均值 为 <H>=HW。 高 阶 水 头 均 值 往往 只 计算 到 二 阶 ， 即 令 方 程 (7.4.33) 中 的 p=2， 同 时 取 集 平均 ， 










































































得 到 水 头 均值 二 阶 修正 项 <H?> 的 方程 。 该 方程 包含 有 互 协 方差 Cp = (fH), BLM 





先 求解 Cmo 











用 传统 矩 方程 方法 求解 一 阶 水 头 协 方差 Cy(xtiy,7)， 令 方程 (7.4.33) 中 的 p=1 得 到 HV, 的 方 





























程 ， 方 程 中 的 每 一 项 都 乘 以 HO (yr), RIGO. KOT A ATT HE Cuo 

















一 旦 求解 


方程 (7.4.44)、(7.4.48) 获 得 HOD, HD, ExD， 就 得 到 水 头 随机 场 成 x.0 的 随机 表达 式 ， 这 样 
可 以 直接 计算 水 头 的 统计 和 矩 ， 而 无 需求 解 传 统 矩 方程 方法 中 的 关于 对 数 饱 和 水 力 传导 度 与 水 头 的 






































互 协 方差 方程 。 
(1) 水 头 的 统计 算 
考 卡 水 头 的 三 阶 展开 ， 那 么 水 头 随 机 场 近 似 表达 为 ， 











H(x,t) x HO (x,t) + H? (x,t) + HO (x,t) + HO (x,t) 


对 上 式 取 集 平均 得 到 ， 





(H(x,t)) =H (x,t) + ae (x, t) 
= HO (x,t)+ $ H, (x) 
J 
上 式 右 端 第 一 项 为 零 阶 或 一 阶 水 头 均值 ， 第 二 项 为 一 阶 均 值 的 二 阶 或 三 阶 修正 项 。 
由 式 (7.4.49) 减 去 (7.4.50) 可 得 到 水 头 扰动 ， 






































~ 














H'(x,t) =H (x,)+H?(x,0)+H(x,)- iq? (x, t)) 
由 上 式 和 式 (7.4.39) 可 得 对 数 饱 和 水 力 传导 度 与 水 头 的 互 协 方差， 
CHED =f @H'GD) 
= (fH (2) +H (x0) +H He) 


= (f'(x)H (x2) + (f'@HO (KD) 
E Xs, (x)H,(y,7)+3 yf; (x)H y (¥.7) 


I,J=1 











保留 到 水 头 展开 的 二 次 项 系数 ， 则 可 得 到 水 头 的 协 方差 为 ， 








(7.4.49) 


(7.4.50) 


(7.4.51) 


(7.4.52) 
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C,(& ty,7) = (H'(x,0)H (x,7)) 

=(H(x,)H(y,7) +H DH (y,7) 
+H (x, HO (yt) +H (x, DH (y,t)) (14.53) 
一 ao (x, NHO (y, 7)) 


YH, (x,DH, (y,7) +2 SH, (x,t), (Y.T) 


I,J=1 
由 上 式 可 得 水 头 方差， 
oo) = YH GF +25[H, aol (7.4.54) 
上 上 式 右 端 第 一 项 为 一 阶 水 头 方差 ， 第 二 项 和 第 三 项 为 一 阶 方差 的 二 阶 修正 项 。 
(2) 流速 的 统计 天 
求解 了 水 头 的 各 阶 展开 后 ， 就 可 以 得 到 其 他 水 流 变 量 的 统计 和 矩 。 流 速 的 统计 和 矩 可 从 达 西 定律 


E 导 得 到 ， 


















































q(x,t) = —K, (x) + f'(x) + FoF Zro tl 









































(1.4.55) 
VHO (x,t) +H (x,t) + H® (x,t) +H (x,0) +...] 
按照 不 同 阶 数 合并 同类 项 ， 保 留 三 阶 项 有 ， 
gi(x,t) = gi (x,t) + qi (x,t) + qi® (x,t) + gi® (x,t) (7.4.56) 
RP, qi 为 流速 场 的 第 如 分 量 ， 关 1,2。 各 阶 展开 项 为 ， 
ôH” (x,t 
gi” = -Ke 9 
Ox, 
D (0) 
qi® =-K,(x) at are (7.4.57) 
Ox, Ox, 
ôH” ôH® 1 oH 
i? =-K,(x +f" ee A 
i o) Ox, Ox, 2 f Ox, 





式 (7.4.57) 表 明 (gi) = qi 为 零 阶 或 一 阶 平均 流速 ，(gi) = qi + (gi) 为 二 阶 或 三 阶 平均 流速 ， 





q' = 9 为 一 阶 流速 扰动 。 一 阶 摄 动 方法 得 到 的 平均 流速 和 流速 方差 为 ， 


(qi(x)) =K,J; 
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Cyi(X,y) = Ke Jensen, (x,y) — IOS Cn (x,y) 


-Jc AGOE 6" By S f 














RH, J, (x) = -HO /Bx 为 零 阶 平均 水 力 梯度 。 





平均 流速 的 二 阶 修正 项 为 ， 








ORAE 5223) 5 (HH) - FC) 





l 





将 "的 展开 式 及 各 阶 水 头 HO 的 展开 代入 式 (7.4.56) 可 得 ， 
qi(X, 1) = gi (x, D+ Dai (x, tg, + Y gi, (x, aan 


I,J=1 

















各 阶 的 展开 项 为 ， 





qi, = 一 人 co(GX o eA, f(x) or (x, ee 
qiy =—-K g(x o ae Hre ng 1%) +f, (x pa 1(X, n) 
LOS re 
流速 的 均值 为 


(gi(x,t)) = gi (x,t) + (qi (x0) = gi (x,t) + Y din (x,t) 
流速 的 随机 扰动 为 ， 
gi'(x,t) = qi (1) + gi (x,0) + gi (x,t) — (gi (x,0) 
流速 的 协 方差 为 ， 
Cy (% 69,7) = (gi'(x,Oqi'(y,7)) 


= = Yai, (x, qi, (y, r)+2 qiy (x,t)qiy (y,7) 


i,j=l 





由 上 式 可 得 流速 的 方差 为 ， 
o at= Y [qi (oF +22lgi, ol 
I=1 I,J=1 





(7.4.58) 


(7.4.59) 


(7.4.60) 


(7.4.61) 


(7.4.62) 


(7.4.63) 


271 


《四 ) 算 例 分 析 


首先 分 析 由 于 边界 条 件 的 变动 而 引起 的 非 稳定 流动 。 水 流 运 动 矩形 区 域 大 小 L1=L2=100[m], 
均匀 离散 为 40X40 个 正方 形 单元 ， 模拟 区 域 的 概 化 图 如 图 7.6 所 示 。 协 方差 为 离散 指数 型 ， 方 差 









































Gy 为 1.0， 相 关 长 度 4 为 40m。 研 究 区 域 初始 处 于 静止 状态 ， 初 始 水 头 包产 sm， 从 0 时 刻 开 














台 ， 给 定 左 边界 p=0m 定 水 头 Hn=10m， 边 界 xw=100m 定 水 头 Hip=0.0m， 男 外 两 个 边界 (x1=0m 
和 xi=100m) 为 隔 水 边界 。 





x2 








图 7.6 模拟 区 域 概 化 图 


















































图 7.7 边界 条 件 变 动 引 起 的 非 稳定 流 的 各 时 段 水 头 均 值 a) 和 方差 (b) 

图 7.7 和 图 7.8 为 平均 水 头 、 水 头 方差 、 流 速 均值 以 及 流速 方差 在 不 同时 刻 沿 纵向 中 心 线 
x=50m 的 分 布 ， 各 统计 和 矩 都 计算 到 二 阶 。 图 中 的 实 线 为 水 流 达 到 稳定 状态 时 的 各 统计 矩 。 当 边界 
条 件 刚刚 开始 起 作用 时 ， 仿 水 层 中 的 地 下 水 流 运 动 主 要 发 生 在 两 定 水 头 边界 ， 区 域 的 中 心 还 没有 
受到 影响 ， 因 而 依然 保持 常 水 头 ， 水 头 方差 、 流 速 及 其 方差 都 为 0。 随 着 时 间 的 推移 ， 水 流 逐 渐 
传播 到 区 域 中 心 。 水 头 方差 在 随时 间 的 演变 过 程 中 ， 由 于 边界 水 头 为 确定 性 的 ， 而 中 心 区 域 受 水 
流 影响 较 小 ， 因 而 形成 了 关于 中 心 对 称 的 两 个 峰值 。 水 流 稳定 后 ， 区 域 中 心 远离 边界 ， 受 边界 的 
影响 很 小 ， 达 到 水 头 方差 的 最 大 值 。 流 速 的 方差 与 其 均值 的 变化 类 似 ， 在 水 流 的 过 程 中 ， 边 界 附 
近 出 现 峰值 ， 达 到 稳定 状态 后 ， 含 水 层 中 地 下 水 为 均匀 流动 ， 流 速 的 均值 和 方差 基本 上 为 常数 。 
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(b) 
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图 7.8 边界 条 件 变动 引起 的 非 稳 定 流 的 各 时 段 流速 均值 (a) 和 方差 (b) 
下 面 分 析 男 一 个 由 于 源 汇 项 的 加 入 引起 的 非 稳定 流 。 模 拟 区 域 为 Ci=Z=100m 的 矩形 承 压 含 
水 层 ， 侧 癌 两 边 为 隔 水 边界 ， 另 两 边 为 定 水 头 边 界 ， 水 头 Hn=Hw=10m。 区 域 中 心 (50m，50m) 处 
有 定 流量 承 压 完整 抽水 并 ， 抽 水 强度 为 0.3/day， 弹 性 储 水 率 SH 1.0X104m'. IERA, 
含水 层 的 水 头 为 静态 分 布 ， 初 始 水 头 Hin=10m, MA 0 时 刻 开 始 ， 抽 水 井 开 始 工 作 ， 边 界 条 件 不 
变 。 
(a) (b) 
15 o {=0.003 z | 
| 5 O08 164 
11.2 二 9 c34 i ji 
steady L I 
1.2 | 
s 2 F08 用 
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\ | 0 eae SS 
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7.9 抽水 引起 的 非 稳 定 流 

在 抽水 刚 开 始 的 初始 时 刻 ， 井 附近 的 水 位 
受到 影响 。 随 着 时 间 的 推移 ， 抽 水 井 的 影响 范 
以 后 ， 形 成 了 以 井 为 
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oy 


























TT 







































































的 各 时 段 水 头 均值 (a) 和 方差 (b) 

首先 开始 下 降 ， 远 离 抽水 井 的 地 方 ， 地 下 水 位 没有 
围 扩大 。 在 抽水 初期 水 位 下 降 较 快 ， 抽 水 达到 稳定 
心 的 下 降 漏斗 ， 抽 水 井 处 的 水 位 比 定 水 头 边界 下 降 了 1.8m (Al 7.9a)。 在 
水 头 方差 始终 为 0。 抽 水 初期 ， 井 及 其 
sl Tf 
WK 











周围 的 水 头 
而 水 头 方差 仍然 为 0。 在 井中 心 附 
处 的 水 头 方差 越 来 越 大 。 达 到 

























































































两 定 水 头 边界 处 ， 由 于 边界 条 件 为 确定 性 的 ， 

方差 较 大 (图 7.9b)， 而 其 他 地 方 ， 由 于 流动 还 没 发 展 过 去 ， 
近 ， 水 位 变化 剧烈 ， 形 成 了 方差 的 峰值 。 随 着 时 间 的 推移 ，j 
稳定 后 ， 水 头 方差 的 标准 差 为 1.26m， 即 水 头 的 估计 值 的 变动 
水 层 ， 由 于 渗透 系数 的 空间 变异 性 ， 在 

定 可 信 度 范围 的 内 水 头 的 可 能 分 布 范围 。 











范 





抽水 之 前 ， 具 体 水 位 降 深 的 大 小 不 可 外 








围 为 土 1.26m。 对 于 一 个 具体 的 含 


给 ths FN 只 能 求 得 一 
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7.10 ”抽水 引起 的 非 稳定 流 的 各 时 段 流速 均值 (a) 和 方差 (b) 


EH 




















水 井 所 处 的 节点 处 ， 水 头 在 
7.10a)。 在 井 的 周围 ， 水 力 梯度 非常 大 ， 
所 以 流速 也 变 得 很 小 。 纵向 流速 的 方差 沿 井 水 
































靠近 定 水 头 边 界 附 近 ， 纵 向 流速 的 方差 较 小 ， 变 化 也 较 平 组 ， 在 井中 心 附近 方差 
于 基本 没有 流速 而 受 介质 随机 





到 井中 心 由 




















个 隔 水 边界 ， 没 有 纵向 流速 ， 但 是 有 横 

















生 影 1 





























点 沿 各 方向 的 梯度 都 近似 为 0， 该 点 的 流速 近似 为 0 ( 
因而 形成 流速 的 峰值 ， 越 靠 
平 中 心 线 的 分 布 与 水 头 方差 的 分 布 类 似 ( 


向 不 大 形成 了 方差 的 低谷 。 在 整个 非 稳定 流动 过 程 
中 ， 水 头 的 均值 和 方差 都 比 流速 的 均值 和 方差 变化 幅度 要 大 。 抽 水 井中 心 的 横向 





图 
近 定 水 头 边 界 ， 梯 度 越 小 ， 
图 7.10b)， 

是 























剧烈 增高 ， 但 




















中 心 线 相当 于 一 


























向 





的 流速 ， 其 均值 与 方差 的 分 布 情况 与 纵 





问 流 速 的 一 样 。 


























由 以 上 分 析 我 们 得 到 ， 水 池 


H, 
Fe 











或 者 

















四 、 








变量 的 方差 与 均值 之 间 是 有 























平均 值 的 梯度 越 大 ， 那 么 方差 也 会 比较 大 。 


定 联系 的 ， 一 般 来 说 ， 平 均值 越 大 


非 饮 和 流 运 动 的 Karhunen-Loéve 分 解 模 型 


近年 来 ， 许 多 学 者 认识 到 土壤 水 的 资源 属性 ， 将 其 作为 水 资源 的 重要 组 成 部 分 。 研 究 水 资源 


的 相互 转化 、 预 测 地 表 水 对 地 下 水 的 补给 量 、 农 日 
b 必 须要 首先 了 解 非 饱 和 
带 中 水 分 和 污染 物 的 运动 影响 植被 的 4 





染 的 预报 等 ， 
非 饱 和 








带 中 的 水 分 运动 。 











非 饱 和 弟 既是 地 表 水 、 土 壤 水 条 
载体 。 对 于 地 下 水 污染 ， 








非 饱和 带 可 能 有 几 十 米 的 厚度 。 











程 为 非 
相对 


线性 方程 。 

















《一 ) 摄 动 方程 


污染 物 主要 产生 于 地 表 ， 非 饱和 
地 下 水 。 非 饱和 流动 过 程 对 污染 物 到 达 含 水 层 的 路 径 起 着 


EK. ARATE 


Hl ESP Tis A) PON HR AA AR RHP A TS 
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地 下 水 补给 量 以 及 水 质 等 ， 








1 地 下 水 相互 联系 和 转化 的 枢纽 ， 又 是 各 种 化 学 物质 运 移 和 反应 的 
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es 


TH 








作为 缓冲 带 和 传送 带 联 系 了 地 表 水 和 

















EE 要 的 作 

















,特别 在 半 干 时 和 干旱 地 区 ， 





非 饱 和 带 土 壤 对 污染 物 的 过 滤 和 绥 冲 作用 ， 使 得 非 饱和 带 中 的 过 
程 对 于 决定 饱和 带 的 水 质 和 水 量 有 重要 的 影响 。 








非 饱 和 流 运动 的 一 个 特点 就 是 水 流 运动 参数 为 水 头 或 含水 率 的 函数 ， 因 而 
于 非 饱 和 流 运动 的 高 度 非 线 性 ， 土 壤 非 均 质 性 对 水 流 过 程 的 影响 很 
FE 均 质 含水 层 中 的 饱和 水 流 运动 问题 要 复杂 得 多 。 同 时 ， 
多 ， 在 随机 分 析 中 将 要 引入 多 个 随机 场 ， 进 
































非 饱和 介质 中 的 水 流 运动 方程 的 基 
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本 形式 为 : 








步 增加 了 描述 问题 和 求解 过 程 的 难 





述 水 流 运动 的 方 
难 预测 ， 
述 非 饱 和 流 运 动 的 方程 中 参数 较 
度 。 







































































ae oe 


C(x,t) ——— = V[K(x, )V(h(x, 0) + z)]+ e,t (7.4.64) 











IÑ (7.4.64) 描述 了 oe take 上 的 分 布 关系 ， 通 常 与 一 定 的 定 解 条 件 联合 求解 。 
在 研究 区 域 Q 内 给 定 初始 分 布 条 件 ， 


























h(x,0) =h,.(x) (7.4.65) 


第 一 类 和 第 二 类 边界 条 件 ， 


h(x,t) =h, (x0), xel, 


(7.4.66) 
一 K(x,t)V(h(x,0) + z)-n(x) =O (x1); xel, 

















式 中 : CODA ATK: AO) AH AKA: K(x) ASA AAR SEE: g(x AVL, 2 ATEN 
Bop, UAH EAE: mx) 2305 EAS INEZ E Aima) hax A Oi(%,D) 分 别 为 初始 水 头 函 
数 、 第 一 类 边界 水 头 函 数 和 第 二 类 边界 流量 函数 。 

利用 变换 Y(x,D=InK(x,D 对 定 解 问题 (7.4.64) ~ (7.4.66) 作 变形 处 理 ， 
a“ t) 




















eCx,t) = V7A(x, + VY(x,t)V(h(x,t) + z)+ eat) 


h(x,0) = hu), x €Q (7.4.67) 
h(x,t) =h, (x,t), xel, 
eV (h(x, t) + z) n(x) =—O (x,t), xeTy 
FED SEATS TEL BR PBPK A A(X) HG 
方程 (7.4.67) 中 V(x.) FH C(x.0 是 水 头 及 土壤 性 质 的 函数 ， 由 于 天 然 土壤 的 空间 变异 性 ， 将 土壤 
性 质 参数 视 为 随机 场 ， 那 么 YAAN CAUAR h(x 也 是 随机 场 。 将 它们 展开 为 级 数 形式 ， 各 阶 
展开 项 对 应 于 水 流 系 统 随机 输入 的 标准 差 的 阶 数 次 方 ， 


















































h(x,t) =h (x,t) +h (x,t) +h© (x,t) +... (7.4.68) 
Y(x,t) = YO (x,t) +Y (x,t) +Y (+... (7.4.69) 
C(x,t) = C (x,t)+ C” (x, 4+C (x,t) 4... (7.4.70) 





同样 ，exe0 和 e ye0 可 以 展开 为 ， 











_y(0) 
eG) =e” len ten? +en + al 
YED _ OO) (1) (2) ee 
pose lep +ep\’ +ep Sal 
展开 式 中 各 项 为 ， 
1 
en® =1, en =-Y®, en® =-Y® 十 二 了 和 了 和 
2 (7.4.72) 


1 
ep” =1, ep” = 了 0 ， ep” =y” ae ae 


将 式 (7.4.68) ~ (7.4.71) 带 入 方程 (7.4.67) 有 ， 
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= Wh"? (x,t) 


6 (p-r-s) 
e” CDen (x,t)C” (x,t) oh =o] 


P 0 
+ vr AVA, D)+20, ,0 )+ eT ED en?) (x,t)2 (x,t) 


k=0 


h” (x,0) = h, (86,95 


hP (x,t) =h; (X,1)0,, 9, xel, 


xeQ (7.4.73) 


ini 


p 0 
Yeon KAVAO 0) + z, o ne- ED xeT, 


k=0 
方程 (7.4.73) 中 包含 有 水 头 的 各 阶 项 ， 将 各 阶 分 离合 并 同类 项 ， 方 程 (7.4.73) 可 简化 为 


oh) (x,t) 
Co 
ot 























=V*h” (x, 4+ VY (x, VA (x,t) + gP (x,0) 

h” (x,0) =h (x)O,,05 xeQ (7.4.74) 
h” (x,t) =h(%,0)6,9, xErp 

VAP (x,t) n(x) =O” (x,t), xeT, 


ini 














RP: cose enOCO, 8o Kronecker 函数 ， 当 p=0 时 Go=1,p 为 其 他 值 时 ，650=0。 





方程 (7.4.74) 中 的 驱动 项 ge? (x, A OP (x, TIN 





OY (x,t) 
Oz (7.4.75) 
0 (x,t) = =e PO, (x1) /ep —Vz-n(x) 


gO (x,t) =e? en g(x,t) + 


g(x) = VY (x, OV|h (x,0) +z] 
y (0) 
— eMC (x, fen + C(x, fen” (x). ED 
ôt (1.4.76) 
+e en (x, t)g(x,t) 


O” (x,t) =—-ep™ KAVAO (x,t) + z|- n(x) /ep® 


gO t) = VY (x, VA (x1) + VY (x, OVA (x,0) +z] 


0 a) 
-e7 [CO k ten + COG, Nen (x, |Z 9 = ) 


l (0) 
een [CO (x, nen +C. (x, Nen, + C® (x,t)en a] (7.4.77) 


-Y (x,t) 


+e en” (x,t)2(x,t) 
O” (x,t) = fep” (x, 1)Vh" (x,t) + ep” AVAA (x,t) + zh. n(x)/ep” 




















方程 (7.4.74) 是 非 饱 和 流 的 各 阶 摄 动 方程 ， 这 是 后 面 推导 和 求解 非 饮 和 流 随机 问题 的 基础 。 当 
p=0 时 得 到 零 阶 方程 ， 当 p=l 时 得 到 一 阶 方程 ， 当 p=2 时 得 到 二 阶 方程 ， 以 此 类 推 。 
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在 以 上 推导 的 方程 (7.4.74) 中 YADAN CODE ARIE, 为 了 定量 化 描述 非 饱和 流动 ， 非 饱和 水 

力 传导 度 对 压力 水 头 和 土壤 含水 率 对 压力 水 头 的 数学 关系 必须 确定 ， 即 必须 给 定 YODA COX 
体 函 数 表 达 式 ， 同 时 还 有 它们 的 联合 概率 密度 函数 。 这 些 信息 的 获取 通常 是 较 困 难 的 ， 为 了 实 
际 应 用 的 目的 必须 做 一 些 简化 处 理 。 为 了 简化 随机 分 析 ， 较 为 常用 的 方法 就 是 将 Kh) Al OCA) Pe BL 
表示 为 解析 模型 的 形式 。 认 为 这 些 关 系 式 在 土壤 中 的 每 一 个 点 都 适用 ， 并 有 旦 土壤 水 力 性 质 的 区 域 
变化 能 够 用 模型 中 参数 的 空间 变化 来 描述 。Yeh(1985a) 在 非 饱 和 稳定 流 的 随机 分 析 中 采用 Gardner 
此 数 模型 。Mantoglou and Gelhar(1987a) 在 非 饱 和 非 稳 定 流 的 随机 分 析 中 也 采用 了 Gardner 指数 模 
型 ， 同 时 对 含水 率 9 和 水 头 有 的 关系 作 线 性 处 理 ， 即 Cj) = O(< h>)t+C(<h>yjh', h' fer kh 
围绕 均值 <h> 的 随机 扰动 值 ，C(<h>) 是 Qh) 曲线 在 h=< 有 > 处 的 斜率 。Srivastava and Yeh(1991) 为 了 











































































































































































































将 非 饱 和 流 方程 线性 化 ， 采 用 指数 函数 关系 描述 9 (A), WMO) = 0, + (0, -0,)exp[ah]。 此 外 
































Brooks and Corey(1964) 也 提出 了 基于 经 验 关 系 式 的 土壤 模型 ， 在 土壤 学 、 石 油 工程 等 领域 得 到 广 
泛 应 用 ，Zhang and Winter (1998) 采 用 Brooks-Corey 模型 对 稳定 非 饱和 流 进行 非 平 稳 随 机 分 析 。 

在 众多 描述 局 部 非 饱和 水 力 传导 度 和 水 分 特征 曲线 的 模型 中 ， 具 有 代表 性 的 有 三 个 ， 分 别 是 
Gardner-Russo 模型 ，Brooks-Corey 模型 和 van Genuchten-Mualem 模型 。 由 于 Gardner-Russo 模型 
比较 简单 ， 很 多 研究 者 使 用 Gardner-Russo 模型 来 推导 非 饱和 流 问 题 确定 性 分 析 和 随机 分 析 的 解 
析 解 。 尽 管 很 多 空间 变异 性 分 析 都 使 用 了 Gardner-Russo 模型 ， 但 是 该 模型 不 能 在 较 大 的 压力 水 
头 范 围 内 拟 合 测量 数据 。 较为 复杂 的 Brooks-Corey 模型 和 van Genuchten-Mualem 模型 能 很 好 的 拟 
合 不 同类 型 非 饱和 土壤 的 测量 数据 ， 因 而 更 能 反映 土壤 水 力 特征 。Zhang et al.(1998) 分 析 了 
Gardner-Russo 模型 和 Brooks-Corey 模型 对 重力 作用 下 的 稳定 非 饱 和 流 计算 结果 的 影响 , 认为 主要 
取决 于 土壤 的 干 湿 程度 。van Genuchten-Mualem 模型 在 土壤 水 分 运动 确定 性 数值 模型 中 被 普遍 采 
]， 但 是 由 于 其 数学 复杂 性 ， 在 随机 分 析 中 却 并 不 多 见 。Lu and Zhang (2002b) 在 该 模型 的 基础 上 
进行 非 饱 和 流 的 随机 分 析 。 

以 下 分 别 采 用 Gardner-Russo (GR) 模 型 和 van Genuchten-Mualem (VG) 模 型 建立 非 饱 和 流 随 机 
数值 模型 ， 可 根据 具体 土壤 类 型 、 测 量 数据 及 土壤 水 分 状况 选择 不 同 模型 作 随机 分 析 。 










































































































































































































































































(二 ) 基于 GR 模型 的 随机 流动 模型 


(1) 土壤 随机 参数 展开 
采用 Gardner-Russo 模型 ， 对 非 饱和 水 力 传导 度 进行 对 数 变 换 ， 可 得 ， 
Y(x)= f(x) + @(x)h(x, 2) (7.4.78) 
rink, 和 wo 是 非 饱和 水 流 系统 的 输入 ， 作 为 高 斯 随机 场 ， 假 定 其 统计 量 和 空间 结构 如 均值 和 协 方差 
函数 已 知 ， 可 将 其 表示 为 ， 


f(x)= (f(x) + f'(x), a(x)= (a(x)) + a'(x) (7.4.79) 



























































式 中 ，(/(x)) 和 (Q(x)) 为 各 随机 场 的 均值 部 分 ，/"(x) 和 a(x) 为 随机 扰动 分 量 。 














将 式 (7.4.68) 和 (7.4.79) 代 入 式 (7.4.78) 得 ， 
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YŒ) =(f@)+ f'@~) + (a) roe)? +h 44% +---| (7.4.80) 
考虑 到 Y 的 级 数 展开 式 (7.4.69) 则 有 ， 

















Y (x,t) = (f(x) + (a(x))h (x,t) (7.4.81) 
Y (x,t) = f' + (a(x))h (x,t) +h (x, a(x) (7.4.82) 
Y (x,t) = (a(x))h© (x,t) + a (x) (x,t) (7.4.83) 








AIK RE C=d6y/d1， 由 式 (7.1.28) 可 得 : 














C(x,t) = Se NOSNE ON =05ah) [rr (7.4.84) 
2(mor +2) 


式 中 meor 表示 Gardner-Russo 模型 中 的 参数 。 由 式 (7.4.84) 可 见 ，C(x 疙 的 表达 式 比较 复杂 ,与 Kx 
和 ox) 时 非 线 性 关系 ， 可 借助 Taylor 公式 将 其 围绕 OA <a> RF WBA, 















































































































































0.-0 2 GRE 
(0) _ s r (0) f (0) f (0) 1-0. (0) mort 4. 
C Ima +2) (a) h exp(0 5(ar)h Jexp(0 5(ar)h j 0 5(ar)h } 2 (7.4.85) 
co -2 442) a 
hk) cl 
was, OC | Sep Pe Arse ite lh a 
式 中 ， 和 分 别 表示 导 函 数 在 六 “和 <o 处 取 值 。 为 简化 符号 表示 ， 可 记 为 ， 
C” (x,t) = Cah” (x,t) + Cha (3) (7.4.86) 
skh > 
o cF es") -20a +2) 
0 or P 
o clan [ayn + inar +22) -tema +2) 
o (mor + Dla )h -2 
类 似 地 ， 
CO) < A 18°C (ny ie OC oh lac (c 小 
oh |; ) 2 Oh |, , ohoa 2 6a’ |, 
将 其 简 记 为 ， 





CO (x,1) = C AP (x1) + Co OP + Cs Da + Cya'(x) (1488) 
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Cy =e (ay NaO F -20man +2) 





h (mop + 2)((a\h -2) 


Cy = Cc (a) 


(ayn Y — 6(mgp +2) ah + Am ga + 2] 





C2 = C 


2h (mop +2} (ahe -27 


(ayn Y + Amer +a hS - 100m gp + (oh) + 8(m + 2] 


(7.4.89) 





C2 = cy 


(a\h (mer +2)? (ah -2) 


(ayn Y + Umer + lah Ý -10er + Dah Ý + 80 G9 + 2] 





aY (mer +2} (an -27 








Yang(2004) 在 其 基于 KL 展开 和 摄 动 方法 的 随机 分 析 中 也 采用 了 GR 模型 ,但 是 为 了 数学 处 理 

































































上 简便 ， 是 在 GR 模型 中 的 非 饱和 参数 m 取 值 为 零 的 基础 上 建立 的 随机 数值 模型 ，Zhang (1999) 
也 作 了 同样 的 处 理 。 事 实 上 对 于 不 同类 型 土壤 ， 参 数 m 的 取 值 会 有 所 不 同 ， 如 Russo and 
Bouton(1992) 就 将 m BUEN 0.5. Harter and Zhang (1999) 对 平稳 参数 场 和 水 头 场 条 件 下 的 非 饱 和 流 


























一 


















































解析 分 析 表 明 ， 参 数 m 的 取 值 影响 到 土壤 含水 率 的 空间 变化 ， 从 而 对 溶质 弥散 有 较 大 影响 。 以 上 
E 导 考虑 了 非 饱 和 参数 m 的 不 同 取 值 ， 因 而 更 具 通用 性 ， 当 然 仍 将 其 作为 确定 性 常量 处 理 。 










































































(2) AF KL 展开 的 摄 动 方程 


1) 零 阶 方程 


在 方程 (7.4.74) 中 令 p=0， 将 式 (7.4.81) 和 (7.4.85) 代 入 方程 (7.4.74) 可 得 ， 














中 的 系数 都 是 h(x,D) 的 函数 ， 因 而 零 阶 方程 是 关于 h(x,) 的 非 线性 方程 。 





ah (x,t) 
c 一 一 一 = 
ôt 


十 et Oa 


en g(x,t) +4, 
h (x,0) = h,,, (x), x EQ 
h (x,t) =h,(x,t),x €T, 


VA (x,t) n(x) =-e 70 (x,t)/ep —Vz-n(x), 











Vn (x,t) + a,Vh (x,t) + ah (x,t) 









































(7.4.90) 


xel 





式 中 , a, =(a(x))V(h +z), a, = Vla(x))V(h + z), a, =V fŒ +z). 方 程 (07.4.90) 








车 级 数 展 开 式 (7.4.68) ~ 












































(7.4.70) 1, SBP APCD. YD. CODEER AEN EEEE E. N 








程 (7.4.90) 是 可 以 直接 求解 的 ， 然 而 一 阶 和 二 阶 方程 




















包含 的 AMD. YD. CO~KD. OG). 





YOKA 、COGx,n) 都 是 随机 项 ， 相 应 的 方程 为 随机 方程 ， 其 求解 过 程 不 同 于 零 阶 方程 那么 直接 。 而 





且 这 两 个 方程 中 的 随机 输入 有 两 个 随机 场 hx) 和 a(x)， 
LE 论 上 可 以 按照 两 随机 场 完全 相关 和 不 相关 两 种 情况 分 别 进行 建 模 。 








生 一 定 影响 ， 在 型 





























2) 完全 相关 情况 的 一 阶 和 二 阶 方程 


假定 两 零 均值 随机 场 A(x) 和 a "(x) 完 全 相关 ， 它 们 的 KL 展开 可 采用 

















它们 之 间 的 相关 关系 也 会 对 随机 分 析 结 果 产 


























同一 随机 变量 序列 ， 
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f(x) = > a'(x) = Vag 









































由 相关 系数 的 定义 可 知 ， 


_ cov(f',a’) 
Op Oy 


fa’ 


同时 又 有 ， 


cov(f,a) =(fa') = 


所 以 ， 








(7.4.91) 


由 KL REF Ee CAPE A, 7.4.91) PY fi Aa; a) BEN Sf All of bE Ze BIE EE o 


根据 柯 西 不 等 式 ， 当 f = ra; 时 Du = 1, r 为 任意 实数 。 显 然 ， 当 ”> Om, f Bla! 是 完全 线 


























性 正 相关 ; 4r<OW, f' Ala’ 是 完全 线性 负 相 


or 
x 


三 CO = ra"(x) 

















水 头 的 协 方差 等 信息 事先 是 无 法 知道 的 ， 因 而 不 能 采用 KL 展开 分 解 。 但 是 ， 












































完全 线性 相关 的 随机 场 广 和 存在 下 列 线 


(7.4.92) 
于 水 流 系统 


的 不 确定 性 来 源 于 随机 输入 f 和 a 的 不 确定 性 , 同时 考虑 到 随机 输入 的 KL 展开 式 (7.4.91)， 水 头 可 



































] 以 下 多 项 式 展开 表示 ， 





h” (x,t) = > hé, 
i=l 


h® (x,t) = 天 


i,j=l 


(7.4.93) 


(7.4.94) 


将 式 (7.4.91)、(7.4.93) 和 (7.4.94) 代 入 式 (7.4.82)、(7.4.83)、(7.4.86) 以 及 (7.4.88) 可 得 ， 


ms SYE, (TE CZ, 
i=l i=l 


Paz Sees C= SC ee: 


i,j=l i j=l 


同样 地 ， 


OO 


en) = Dee, ep = dé; 
ial 


i=l 


en® = Denyss), ep? = dep, S.é, 


i,j=l i=l 
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(7.4.95) 


(7.4.96) 


(7.4.97) 


(7.4.98) 


th (7.4.95) ~ (7.4.98) 中 各 展开 项 的 系数 为 ， 
Y, =f, + (ajh, +h@a, 
C, = Ch; + Cpa, (7.4.99) 
en, =-Y,, ep, =Y, 


1 
Y, =(a)h, tha, +h,a;) 
1 
C; = Cah; + Chh, hae +h,@,)+Cy@,a, (7.4.100) 
1 1 
en, =-Y; +~YY,, epy=Y,+~YY, 


2 2 


S p=1， 将 式 (7.4.93)、(7.4.95) 和 (7.4.97) 带 入 方程 (7.4.74)， 在 方程 两 边 同时 乘 以 &， 二 1,2,.… 
然后 取 集 平均 ， 利 用 式 (7.4.8) 可 得 ， 



































Co ae = VA (x, £) + VY (x, DVh (x,t) + g, (x,t) 


h,(x,0) =0, xeQ 
h(x,t)=0, xeT) 
Vh, (x,t): n(x) = QO,(%,t), xeTy (7.4.101) 


©) 
g,(x,t)=-e TC, (x,Hen + CO (x, Hen, Co) ee 


+VY, KAVAO (x,t)+ z|+ een. (x,t) 2g (x,t) 
O, (x,t) = ep, (x,1)V|h (x,0) + z}-n(x)/ep 











在 方程 (7.4.101) 中 ox, Fl OODE h(x, QOWAPERR KAEI NERF hh 的 线性 方程 。 
此 外 ， 将 合 有 的 项 全 部 移 到 方程 的 左边 ， 其 余 的 项 留 在 方程 的 右边 ， 可 以 看 到 方程 的 右 端 项 与 
随机 输入 了 或 a 的 标准 差 成 正比 ， 这 表明 有 与 随机 输入 了 或 a 的 标准 差 成 比例 ， 所 以 式 (7.4.93) 对 一 
阶 水 头 的 表达 式 是 合理 的 。 

类 似 地 ， 令 p=2， 将 式 (7.4.94)、(7.4.96) 和 (7.4.98) 代 入 方程 (7.4.74)， 在 方程 两 边 同时 乘 以 &6， 
L, n=1,2...， 考 虑 到 {5} 的 正 交 性 ， 取 集 平均 后 可 得 
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ah, (x,t 
cq et V7h, (x,t) + VY (x,t)Vh, (x,t) + g, (x,t) 


h,(x,0)=0, xeQ 
h(x,t) = 0, xer, 
VA, (x,t) :n(x)= 0,;, xeTy 


x,t) =—(VY,Vh, + VY,Vh, )+VY,V(h© +z)+e™" en, 
8) (61) = 3( 1 ( ) A (7.4.102) 


0) oh, Oh, 
oe C, — +C, 一 oh n® +C! en, —+en, M 
2 Ot Ot Ot Ot 


r 1 (0) 
-e” [even + Cen, +C ,en, )+ chen, 一 











QO, (x,t) = 13 (ep,Vh, + ep ,Vh, )+ ep,V va® + a|n re” 





方程 (7.4.102) 中 g(x DA Ox DE AX OMI ERK MTT PE(7.4.102) ERF ha, HIRE 












































方程 。 将 含有 hj(x,) 的 项 移 到 方程 的 左边 ， ee 可 以 发 现 方程 的 右 端 项 与 
随机 输入 8 或 w 的 方差 或 它们 的 标准 差 的 乘积 成 比例 ， 这 表明 启 (x: 光 也 具有 同样 的 比例 关系 ， 所 以 
式 (7.4.94) 中 二 阶 水 头 的 表达 式 是 合理 的 。 





MEL 

















282 





aN 















































3) 不 相关 情况 的 一 阶 和 二 阶 方程 

















当 随 机 场 f(x) Ma (a) 不 相关 时 ， 它 们 的 KL 展开 需 用 独立 的 随机 变量 序列 
f= 2 a'w= Yan, (7.4.103) 
i=l i=l 





IEMA BBL P w = 


由 KL 展开 的 定义 和 性 质 可 知 ， 式 (7.4.103) 中 的 有 和 @ 分 别 与 随机 场 f 和 a 的 标准 差 成 正比 。 





























于 水 流 系统 的 不 确定 性 来 源 于 不 相关 随机 输入 的 不 确定 性 ， 因 而 水 头 可 用 以 下 多 项 式 展开 表示 












































h® (x,t) = 2, (ni E+ h''n,) (7.4.104) 
h(x.) = Y (EEE, +h" EN, +h?"nn,) (7.4.105) 
i, j=l 
将 (7.4.103)~(7.4.105) 带 入 式 (7.4.82)、(7.4.83)、(7.4.86) 以 及 (7.4.88) 可 得 ， 
ye 5 (r E + yn,) CVS (Cc E + C’n,) (7.4.106) 


i=l i=l 


nS SEEE, +YP EN, F Yn,) 
ijel 


7 (7.4.107) 
C= (CEE, + CPE, + cfnm) 


i,j=l 


同样 地 ， 


en” = S (ensé, oh en'n, ), ep” z y ep 和 ep''n,) (7.4.108) 
= i=l 
en” = > (ensee, + ene + em, ) (7.4.109) 
j=l 


式 (7.4.106) ~ (7.4.109) 中 各 展开 项 的 系数 为 


人 = Í a (a hs 
Y’ =(a)h? + ha, 
C = Cie 


(7.4.110) 
C? = Ch +C,a, 


GG 7 __yn 
en; =—Y,°,en;’ =—Y, 


ep: =f ep! = 


L 


1 1 
YF = (op, Yf = (op + (hia, thia, Y" = (op + (hla, tha) 
CH = Ch + Cyyhfhf CË = Cuh?" +2Cohs h? + Chs 0 


ie P P (7.4.111) 
Ci" =Cah} + Chih! + Cph’ a, +Cya,a, 


1 1 
oo 一 ŠE cys on on yn nm nn nyn 
en? sal E Y; „en; =-Y; +Y, Y, „en; =-Y, bre Y, 














& p=1， 将 式 (7.4.104)、(7.4.106) 和 (7.4.108) 带 入 方程 (7.4.74)， 在 方程 两 边 同 时 乘 以 & 或 17， 
计 1,2,.….， 取 和 集 平均 ， 考 虑 到 {6&6} 和 {7} 的 正 交 性 可 得 











č 
i 


Ot 
hf (x,0)=0, xeQ 
h?(x,t)=0, xer, 
Vh; (x,t) :n(x) = OF (x,z), xeTy (7.4.112) 


(0) 


g (x,t) = vy:v(h® 证 z)- oe (cen 十 Cen} | — 4 gue enig 


i 


O° (x,t) = -epf V(h + z): n(x)/ep 
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7 
6 ae = VA! (x,t) + VY (x, VAT (x,t) + g? (x,t) 


h'(x,0)=0, xeQ 
h’ (x,t)=0, xeT, 
VA” -n(x) =Q” (7.4.113) 


0 (0) 0 
g’ (x,t) = vy"v(n® 十 z)- gT (Chen 4 Cen" ) + a ) 
t 


QO” (x,t) = -ep'V(h® + z): nl /ep® 








在 方程 (7.4.112) 中 gË FOE AE 的 线性 函数 , 因而 方程 (7.4.112) 是 关于 及 WREDE MAAR 






































的 项 移 到 方程 的 左边 ， 其 余 的 项 留 在 方程 的 右边 ， 可 以 发 现 方程 的 右 端 项 与 随机 输入 了 的 标准 差 












































成 比例 ， 这 表明 AP 与 随机 输入 /的 标准 差 成 比例 。 同 样 地 从 方程 (7.4.113) 也 能 看 出 加 与 随机 输入 

















a 的 标准 差 成 比例 。 所 以 式 (7.4.104) 对 一 阶 水 头 的 表达 式 是 合理 的 。 
令 p=2， 将 式 (7.4.105)、(7.4.107) 和 (7.4.109) 代 入 方程 (7.4.74)， 同 时 合并 关于 不 相关 高 斯 随机 
变量 所 和 六 的 同类 项 


























DLE WEE, + DREN, + VL nn, =0 (7.4.114) 


ij=l i,j=l i, j=l 


, L(A). LẸ L AERE EAE. BTANA ERE WES 









































式 


可 以 得 到 三 个 系列 方程 (Yang et. al., 2004) 





























L?(h)=0, LẸ (h)=0, LY(h)=0 (7.4.115) 
这 些 二 阶 方程 的 形式 与 方程 (7.4.102) 类 似 ， 具 体 推导 过 程 可 参考 文献 (Yang et. al., 2004), PAZ 























(=) 基于 VG 模型 的 随机 流动 模型 
(1) 土壤 随机 参数 展开 


采用 van Genuchten-Mualem 模型 ，f =lnK,~ J =lna 和 nn 是 系统 输入 ， 考 虑 为 高 斯 随机 























场 ， 均 值 和 协 方差 函数 已 知 ， 将 它们 分 解 为 ( 李 少 龙 ，2006) 


ID=), BCR) = (B(x) + BCR), n(x)= (n(x))+n'(x) (7.4.116) 


























KH, (f(x) (a) 和 (n(x)) 为 各 随机 场 的 均值 部 分 ， 了 "(x) aMn) 为 随机 扰动 分 




















由 式 (7.1.29) 可 得 


Y(x,t) = f(x)+ sin S(x,t)+ 2mh ea er aa 3) | 
将 YOD, <p> <n> All 7] 处 泰勒 展 


Y (x,t) = (f(a) + In, +2Inf—[l-s,"™ P 





























sth, S, sfieri ™} mets l 
n(x 





rene POE aeni po a 






































Y Y Y REDS | = 
式 中 ， | 和 < BW IRRE RAES <B> <n>, hOM So 处 取 值 。 
Oh\, Phy Onl,) 
多 元 函数 求 偏 导 法 则 ， 计 算式 (7.4.119) 中 的 三 个 展开 系数 。 
第 一 项 : 
ay _ oY es 
Ch OS Gh 








式 (7.4.117) 有 











m-l 


ave. de, gOS) 
-一 = 一 + 一 一 一 一 
OS 29 1- (1 一 SU 7 









































由 式 (7.1.29) 有 
DRAN sm) 
ch h 
第 二 项 : 
oY _ oY as 
dB OS ap 
Coe a 
op 
第 三 项 : 
oY _ oY os | 
n OS on. F 
Bl sins—-™ s(—s")in(s-/™ -1) 
on n(n 一] 





2 AS | S” Ins ` 
Er = n? A = + In(1 s” ) 


这 样 就 求 出 了 展开 式 (7.4.119) 中 各 项 的 系数 ， 为 简化 符号 表示 ， 将 式 (7.4.119) 简 记 作 


























(7.4.117) 


(7.4.118) 


(7.4.119) 
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YO (x,t) = f'(x) + Y A” x, + Yp B(x) + Yn (x) (7.4.120) 
















































































根据 多 元 函数 泰勒 展开 
YO(x n= Zt h elo AOA 4 8Y h®B' + 8 Y An 
Ohl 2 ah? |, , ahop\, , ahén|, ， 
3 > ; (7.4.121) 
OA ampa] puai] wa 
P io pon| ) n 
由 多 元 函数 求 偏 导 法 则 可 得 
第 二 项 : 
OY | (2) OY es 
Ch? as? \ ch OS Oh? 
8Y T 1 2 gael (sue a ae 25.08 = sia 
2 2 m Yi rs 
os 2S“ n-l TE o ) h-(-s"") i 
aS n-l 7 F 
o sts J= Cr-s”] 
第 三 项 : 
OY 0676 aS 0 O°S 
ChB OS? OB dh AS Onhop 
2 pay 
O S 7 n isl Ss! nt Ca-Ds'"| 
Chop h 
第 四 项 








OY (0Y as ， oy aS | oY os 
Ohon \ 0S? ôn OSOn) Ch OS Ohon 


8Y j Ea 
OSOn mi 人 -So yy 
mas" Nn 


2 
OS _ zi gum Ins m2|1 [is -js Ins” aiH 
ohon h n m 





f ms” (Sr lns 














oy _OY(as) 67825 
op? as (ap) 095 ap? 
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ee ys(i-s""\n-1-Qn-1s""| 


























op 
第 六 项 
SE Vos r a’s 
dpon (aS? On 6S6n)op OS Ban 
2 
aS =-s(1-s'" BS aypa] [is js In(s 7" -1)+1 
opon n m 
第 七 项 








2 十 2 
oS“ On OSOn}On OS On on 


OY ( OY OS 671689 OY O'S: ôg, 
an? + i 





2 
ns 
On (n—l)n n 


n(2—n)+(2n-1)(n-1)S'"" + In S wee ai, page 
| a 


Ces. Dee 
ôn mn h -41 ase i 
ram Cors ras \inli= 8" eon? ls asin =s’™)}} 


ali- sin)" : 
ier” InS+m(t-s"’”")infi-s')| 


以 上 推导 了 展开 式 (7.4.121) 中 各 项 的 系数 ， 将 其 简 记 为 





b| 1+mS +(1- si)" lns 


























y” = ye +p (a® j H Tap + Yahan + Ye +Y pn + Yans (7.4.122) 























下 面 我 们 推导 容 水 度 C(x,n) 的 展开 式 ， 由 式 (7.1.29) 可 得 





















































C(x,t) = a(x)[n(x) - 10, -0,)s ”xh -Ss " cx, (7.4.123) 
将 CADE AO. <B>. <n HRE 
C(x,1) = (0, - 6, (nx) -ts "sy (7.4.124) 
om) = 2 MEN ic n'(X) (7.4.125) 
oh |, ) OB | ) ôn |i) 
式 中 ， < 和 2C| 以 及 2C| peers, <p <A SONi. 
Siy LP ee 
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根据 多 元 函数 求 导 法 则 ， 由 式 (7.4.123) 可 知 













































































第 一 项 : 
ac _ ac as 
Oh OS ch 
oC = (9, -0,)8"™"1—-"" h- a-s] 
os 
第 二 项 : 
oC _ oC OS 
6p OS eB 
第 三 项 : 
ac _ aC as | 
ii OS Oe S 
(On+DS —1 
Len = E | nl- s” pe a ne 
这 样 就 求 得 了 展开 式 (7.4.122) 中 的 系数 ， 将 该 式 记 作 
C (x,t) = Ch (x0 + CB'(x)+ Cin'(x) (7.4.126) 
由 多 元 函数 泰勒 展 
C(x jac’ h” glad ho hd + arc h® B'+ O°C h®n' 
"hl, 2 êh? |, hoph, , ahén|, , 
: : ; (7.4.127) 
wie z paa a Rui pa £ n'n' 
2 66" |, openl, ， 2 an? |, 








根据 复合 函数 求 导 法 则 





OC _ =(S) ,0C 82 
Oh” as’ dh) ƏS Oh’ 


2 
一 =" ef (0, -0 (1- S0” Y sYa + m)S?” + (m—2)(m +1)" +1—m| 
m 


EFRON PREKARA EE ERR, AR, ARTALA 



























































C? =C h® +C (hY +C hOB + Ch On! + CyB + CB + Con (74.128) 




















于 VG 非 饱 和 水 力 模型 的 复杂 非 线性 ，Y 和 C 展开 系数 的 推导 过 程 相 对 于 GR 模型 的 情形 而 言 
也 是 极其 繁琐 的 。 
(2) 基于 KL 展开 的 摄 动 方程 




















1) 零 阶 方程 








在 方程 (7.4.74) 中 令 p=0， 将 式 (7.4.118) 和 (7.4.124) 代 入 其 中 可 得 
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(0) 0 
Co ee ie =V7h (x,t) +a, Vh® xt +e” en (x,t) +a, 


h(x,0) =h,,,(x), x €Q (7.4.129) 


h (x,t) =h,(x,0, xer, 
Vh (x,t) n(x) = =e VQ (x,t)/ep -Vz n(x), xer, 


ey” 
aS, 

















式 中 : a= VS) + gy,V(n) 


ey aS, O(n) 
十 Sy 
OS, Oz Oz 


Bi a (f(x) sh-( [= so yy 


方程 (7.4.129) 中 的 系数 都 是 ji 的 函数 ， 因 而 该 方程 是 关于 加 "的 非 线 性 方程 。 随 机 的 一 阶 和 二 阶 
方程 中 包含 的 随机 输入 有 三 个 随机 场 人 6 和 n, 它们 之 间 的 相关 关系 也 更 为 复杂 ， 可 能 两 个 随机 
场 相关 而 与 只 一 个 随机 场 不 相关 ， 或 者 三 个 随机 场 之 间 表 现 出 弱 相 关 性 等 等 ， 按 照 随机 场 完 全 相 
关 和 不 相关 两 种 情况 分 别 进行 建 模 。 





V(Ayvlpo+z| 


a, = 









































2) 完全 相关 情况 的 一 阶 和 二 阶 方程 
假定 随机 场 f'、p' 和 n' 完全 相关 ， 它 们 的 KL 展开 可 采用 同一 随机 变量 序列 
f "(x)= > (x)&,, B(x) = YE: n'(x) = Sn (7.4.130) 
水 头 作为 待 求 量 ， 其 统计 特征 事先 是 不 知道 的 ， 可 用 以 下 随机 多 项 式 展开 表示 


















































h” (x,t) = hé (7.4.131) 
i=l 
A? (x,t) = h e, (7.4.132) 
i, j=l 
将 式 (7.4.130)~(7.4.132) 代 入 式 (7.4.120)、(7.4.122)、(7.4.126) 及 (7.4.128) 可 得 
y” = 2 Ys, CO = 2 Cé, (7.4.133) 
y? = SYE rage Ca CEE, (7.4.134) 
i,j=l i, j=l 
同样 地 ， 
D ep (7.4.135) 
i=l i=l 
en = Sen, €é,, ep => ep,é€, (7.4.136) 
i, j=l i=l 


式 (7.4.133) 和 (7.4.134) 中 各 展开 项 的 系数 为 
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Y, = f, +Y h, +Y; + Yon, 
C; = Cah +C b; + Cian, (7.4.137) 
en, =—Y;, ep; =Y, 


了 


1 1 
Y; = Yh; +Yy hh, + Yn lA; +h pi )+ 5 Yalan, +hjn,) 
1 
+ pp; + 3 (Bn, + Pn)+ Ynn, 
Ca 
2 2 
1 
+ C, BB; ora (Bn, + Bin, )+ Cynn, 
p 1 1 
aoe ear a ERAP E 


& p=1, 将 式 (7.4.131)、(7.4.133) 和 (7.4.135) 带 入 方程 (7.4.74), CET Fe dL MITIA ó 二 1,2,.…， 
然后 取 集 平均 ， 利 用 式 (7.4.8) 可 得 





























Co ane 到 V?h, (x,t) + yy® (x,t)Vh, (x,t) + g(x, t) 


h,(x,0)=0, x€Q 
h,(x,t)=0, xeT, 
Vh; (x,t): n(x) = O, (x,t) (7.4.139) 
g(x,t)=VY, AVAA (x,t)+ z|+ eT (Den, (x,t) 2(x,t) 
> (0) 
grey) Ic, (x, Hen +C (x,Nen, anf E 
Q, (x,t) = -ep Vh (x,t) + z|- n(x)/ep® 


& p=2, ¥¢5K(7.4.132). (7.4.134)F(7.4.136) ARA Ta FE(T.4.74; ENEMA ANR N ESE, l, 
n=1,2...， 考 虑 到 {6&6} 的 正 交 性 ， 取 集 平 均 后 可 得 


Oh, (x,t) 
ar 




















= V*h, (x,t) + VY (x, VA, (x1) + 8; (%0) 


ij 
fe a ae (7.4.140) 
h; (x,t) = 0, XE Ep 
Whaha 0 Ce 
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_y(0) 


1 
g, CoD = AL +VY,Vh,)+VY,V(h® +z)+e7 eng 


o oh, l oh, , 
a Gi en + C0 en, —+en, eh 
2 Ot Ot Ot Ot 















































w (7.4.141) 
se [Gen® + * (Cen, +C en, )+ Cen, | a 
2 Ot 
OQ; (x, 0) = A + ep ,Wh,)+ ep, V(h + z) : nl /ep™ 
3) 不 相关 情况 的 一 阶 和 二 阶 方程 
“SEN f B' 和 nn' 不 相关 时 ， 它 们 的 KL 展开 需 用 独立 的 随机 变量 序列 
PWR=VAWE, Px)= > Bn, n(x)= n(x)9, (7.4.142) 
i=l i=l i=l 
水 头 可 用 以 下 随机 多 项 式 展开 表示 
AO (x,t) = DR (KDE, + VAIO, + DAP (Dg, (7.4.143) 
i=l j=l k=1 
hO (x,t) = F hE OEE, + F h ONN, + VAL (x, Dp,9, 
Y T y a H p (7.4.144) 
+ PA" (KOEN, + VAP DEP, + Dh ONP, 
i,j=l i,j=l i, j=l 
将 (7.4.142)~(7.4.144) 带 入 式 (7.4.120)、(7.4.122)、(7.4.126) 及 (7.4.128) 可 得 
YR) = DY DE +A YEON, +9 YEDA 
A / (7.4.145) 
C%(x,D = C (DE, + CY xD + UCP RDG, 
i=l j=l k=1 
YO RAD = VY «OEE, + OV" (On, + UV" DPO, 
i,j=l i,j=l i,j=l 
+ DYE, + DY DEO, + OV" OE, 
hy ee ka (7.4.146) 
CO = VCE DEE, + C2" ONN, + CP (x, )99, 
i,j=l i,j=l i,j=l 
+ Ci (x, DE, + CP (DEO, + Cr DNO, 
i,j=l i, j=l i, j=l 


式 (7.4.145) 和 式 (7.4.146) 中 各 展开 项 的 系数 为 
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FEOS II YRA = Yah; +Y b YERAY h + Yan 


(7.4.147) 
C(x, = Cih:, Chap = Cuh? +C; Ch a= Cih? + Cn, 
YË (x, =Y hË +Y lht}, 
7 l T 
Y (x,t) =Y h” +Y (hrf +— Yp (h7 B, +h" B,)+¥,sB,B,. 
Y (x,t) =Y A +Y (hY +—Y,,(h?n, + hon,)+ Yann 
j 5 wy 22 24V tj iljo 
(7.4.148) 


V2" (x,t) =Y hë + Yon (heh? + héh? 


) 
YE (x,t) = Ph +Y,,(hEh? + heh? )+—Y,, (hin, + hon, ) 


¥ (x,t) =Y ht? +Y¥yy(A7h? + hh? )+Y,, (hn, +n, 4+ — sm + B,n,) 


CË =Cy hE + Cy (hs ), 


cr =C, An +C,,(h7) +5 Colt B, +198,)+ CnB, 
+ 


Ce =C, h? +C,,(ney $C hon, +h?n,)+ Cynn,, 
(7.4.149) 


CË? =C he" + Cy (heh? + heh? 


Cay (nën, + hin, ) 


pe Nie 


( 
CË? =C he? + Cy (heh? + heh? )+ 


CH = Cy hl? + Cy (hth? + hh? )+— Com hin, +> Cas(Bin +B) 

















PEE, en. en, eph, ep KIJE Be i 很 容易 由 式 (7.4.72)、 式 (7.4.145) 和 式 (7.4.146) 



















































































SKE, HED AS FTIR 
S p=1， 将 式 (7.4.142)、(7.4.143)、(7.4.145) 以 及 en All ep 的 展开 式 代入 方程 (7.4.74)， 在 方 
FEA ERE Bn, BK, i=1,2,.... REF, BALE}. {nt Alo pO IEZc PERI 4G I EAA 
数 方程 
6 
Co eee = Vhs (x,t) + Va (x,t)Vhé (x,t) E gi (x,t) 
hf (x,0)=0, xeQ 
hs (x,t)=0, xer, 
VAS (x,t) n(x) = OF (x,t), xer, (7.4.150) 
gf (x,t) = VYEO (x,t) + z|+ e% Dens (x,t)g(z3,t) 
0 (0) 
—@Y 0 [ct (x, ten + C(x,t)ens anf E 
OF (x,t) = -epf (x, )V[h (x,t) + z} n(x)/ep 
SU, CorAteeE. Mp 











292 





令 p=2， 将 式 (7.4.142)、 式 (7.4.144)、 式 (7.4.146) 以 及 en All ep 中 的 展开 式 代入 方程 (7.4.74)， 
充分 利用 {6}、{ 区 和 {9 的 正 交 性 ， 取 集 平均 后 得 
dhs (x,t) 
C0 一 一 一 二 
Ot 














Vihy (x,)+VY (x, AVAS (x,t)+ g” (x,t) 
h” (x,0)=0, xeQ 

h (x,t) =0, xeT, 

Vh” (x,t) n(x) =O", xeTy 


ij 9 





i 1 ; _y(0) 
g; CD) = VY VR; +VYFVA + VY VA +z)+e™ enj'g (7.4.151) 








-YY | pon ,0) 1 Cy Cay (0) yh oh 
一 e C; en +5Ic en; +C; en; )+C en; | 一 一 


i 


OF (x,1) = [Flees Vai +epf Vh! )+ epy V(h® + 引 n(x)/ep® 


> GMU IREKE yg. 

















式 
四) 水 流 变量 的 统计 算 

上 述 数学 推导 得 到 了 关于 水 头 展开 系 数 的 控制 方程 ， 求 解 这 些 方程 后 并 结合 水 头 函 数 的 混沌 
展开 ， 就 可 得 到 水 头 的 随机 描述 ， 也 就 是 得 到 了 水 头 的 随机 函数 ， 进 而 可 以 计算 水 流 变量 如 水 头 、 


含水 率 、 流 速 等 的 统计 和 矩 。 
(1) 水 头 的 统计 拢 












































将 水 头 展开 为 级 数 有 (x,?) = 有 9 二 OO 十 万 2) ,由 方程 (7.4.74) 可 知 ， ae) =), (A) =0, 





那么 对 水 头 展开 式 取 集 平均 有 








(h(x,t)) = h (x,t) + (h® (x,7)) (7.4.152) 





(h) = h 是 关于 随机 输入 标准 差 o 的 零 阶 或 一 阶 水 头 均值 , 而 式 (7.4.152) 是 关于 随机 输入 标准 差 o 











的 二 阶 水 头 均 值 ， 其 右边 的 第 二 项 就 是 水 头 均值 的 二 阶 修正 项 。 














式 (7.4.68) 减 去 式 (7.4.152) 可 得 

















h'(x,t) =h® (x,t) +h (x,)- (A (x,0)) (7.4.153) 





h' = h” 是 关于 随机 输入 标准 差 c 的 一 阶 水 头 扰动 , 式 (7.4.153) 是 关于 c 的 二 阶 扰动 。 由 式 (7.4.153) 
可 以 得 到 水 头 关 于 2 的 一 阶 协 方差 





C,(x,tsy,7) = (A (x, HA (y,7)) (7.4.154) 


1) 相关 情况 下 的 水 头 均值 
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将 式 (7.4.94) 或 (7.4.132) 代 入 式 (7.4.152) 可 得 
(h(x,t)) = h (x,t) + Sh (x,t) 
i=l 


2) 不 相关 情况 下 的 水 头 均值 
将 式 (7.4.105) 代 入 式 (7.4.152) 可 得 基于 GR 非 饱 和 水 力 模型 的 水 头 二 阶 均值 


(hE, d) =h” (x,t) + > [hE (x,t) +A?" (x,0)| 


将 式 (7.4.144) 代 入 式 (7.4.152) 可 得 基于 VG 非 饱和 水 力 模型 的 水 头 二 阶 均值 

















(h(x,t)) = h® (x,t) + > [hË Cx) +A?” (x,t) + he? (x,0)| 


3) 相关 情况 下 的 水 头 ( 协 ) 方 差 
将 式 (7.4.93) 或 (7.4.131) 代 入 式 (7.4.154) 可 得 
C, (x, t; y, T) = > [A, (x, Dh, (y, 7)| 
i=l 
4) 不 相关 情况 下 的 水 头 ( 协 ) 方 差 
将 式 (7.4.104) 代 入 式 (7.4.154) 可 得 基于 GR 模型 的 水 头 协 方差 


C, (xX,t;y,7) = > [ng (x, Dh: (y,T) + h(x, Oh? (y, r)| 


i=l 


将 式 (7.4.143) 代 入 式 (7.4.154) 可 得 基于 VG 模型 的 水 头 协 方差 


(7.4.155) 


(7.4.156) 


(7.4.157) 


(7.4.158) 


(7.4.159) 


Coty = [ai DhE, T) + hl KR YT) +AA] (14160) 


i=l 














在 以 上 各 水 头 协 方差 表达 式 中 ， 令 yax ee 就 可 得 到 相应 的 水 头 方差 。 





(2) SRR MRA FB 
























































含水 率 不 仅 反 映 了 士 壤 的 水 分 状况 ， 也 是 确定 流体 实际 流速 的 重要 因素 ， 因 此 其 随机 分 析 可 
信用 于 非 饱 和 带 的 溶质 运 移 问 题 。 将 含水 率 随 机 场 展开 为 级 数 
O(x,t) = 00 (x,t) + 8 (x,t) + 0 (x,t) (7.4.161) 
与 水 头 的 统计 年 类 似 ， 含 水 率 的 均值 和 协 方差 为 
(A(x,t)) = 0 (x,t) + (0 (x,t) (7.4.162) 
Cy (x,t3¥,7) = (8 (x,)0 (y,7)) (7.4.163) 


下 面 主要 推 
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m 














BESSA ATL E, AR FAS EES 

















d 


BZR, ARE 

















1) EF GR ŽA NAKE AE 
由 式 (7.1.28) 可 得 


0, (x,t) = (0, - 0, exp|0.5((a) + a Na? +h +n )]x 
i = 0.5((a) + ah 4h 44 Ja 


(7.4.164) 








O(x DEF ABB HEMT AAAI ARIA 








0 (x,t) =(0, - 8, 1 -0.5(z)h Jexp(0.5(z)n JP" (7.4.165) 


OO (ayn 


Ege e 
=~ Fim +2) 1=0.5(ayh® 


((a\n® + ha’) (7.4.166) 


go ; 
gu 1 —0.5la\n Yr 
2 2(m + a 一 0.54C) 2 | a h 


+0.25(a)[2-—1 (aya Ji” 
mre (7.4.167) 
0.5 24 (0)2 
(0) 2-0. (0) _ (0) Dayr 
slah | 0.s(a)n -2 (a)*n h 7 


sao fos- 22 (aa a 
m+ 





系统 输入 随机 场 不 相关 情况 下 的 含水 率 协 方差 为 


Cx;y,7) = X [bF (x; (9,7) + 8)" (x,1)0" (y,7)| (7.4.168) 


i=l 














式 中 : 
oO (RO ys 
2(m +2) 1-0.5(a)h ah 





0 (x, t) = 


a0) (ayh 
2(m +2) 1-0.5(a)h 





0" (x,t) = (cy 好 十 poa ) 
此 时 的 含水 率 方差 为 


ee) 


Cease), fo: GoF lo” anf} (7.4.169) 


i=l 


2) 基于 VG ŽA WAKE AE 
由 式 (7.1.29) 可 得 


0,(x,t) = (0, — oh +(-esn®) i" (7.4.170) 





将 其 展开 为 泰勒 级 数 
6 (x,t) = (0, - @,)|1 + 人 ePhO i | l (7.4.171) 





6 (x,t) =(6, a) 2 h® + A B'+ <a (7.4.172) 


ath) B) 


295 





2 
GOD) = (0, 0) Sn? LSS Gof «FS ip 





oth) a EZ (7.4.173) 
OS CE a's wa as ne, OS fy 
+ Bom)” "+ B00 ay ar 





系统 输入 随机 场 不 相关 情况 下 的 含水 率 协 方差 为 
Cy (X,1;y,7) = y lo: (x,0)0° (y,T)+ 6” (x,1)0)" (y,z)+ 0? (x,1)0° (y, r)| (7.4.174) 


i=l 

















式 中 : 
Š = = os 4 
0; (x,t) =(, 人 
PRE ae as ,, as 
0; (x,t) = (0, AET E 





OF (x,t) = (A, 0, | T h? + a(n) | 


相应 的 含水 率 的 方差 为 
Osan = > fo; DF +o aD, + brant} (7.4.175) 
i=l 


(3) 流速 的 统计 和 矩 
达 西 流速 为 矢量 ， 下 面 以 分 量 形 式 推 导 其 统计 和 矩 。 由 非 饱和 流 达 西 定律 可 得 






























































(0) 0) (2) 
q,(x,t) =e" "(ep +ep + ep‘ > at 二 aa l; a (7.4.176) 
X; 
将 其 展开 为 级 数 
) 
qk: t)= Ee ereo AED, +0, l (7.4.177) 
X; 


o (1) (0) 
g (x,t) =e" 09 ee aa +ep™ an AD + On I (7.4.178) 
x IX 


i i 


: (2) 
J2 E g Og o = t) 


i (7.4.179) 
+ ep” an HD (x2) +ô, | 
Ox, 








流速 的 均值 和 协 方差 分 别 为 
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(g(x) = 4) + (4P 0) (7.4.180) 


Cuty, T) = (P CDP D) 


= pan) oh (x,t) Oh (y,7) 
Ox, Ox, 


i (1) (0) 
4 MD 2 = t) ep (y, py en + 5 (7.4.181) 


E a (0) 
tom (ena oh enya 29.45, 
Z 








Oz 


à (0) (0) 
+ e?” (x,t) (ep (x, thep”? (y, r)) oh (x, t) + OF oh (y, T) + 5, 
Ox, Ox 


i 


CH) 非 饱和 流 随机 分 析 


根据 以 上 得 到 的 非 饱 和 水 分 运动 的 随机 模型 ， 我 们 分 析 几 个 饱和 - 非 饱和 土 体 中 水 分 的 运动 问 
题 。 假 设 非 饱和 水 力 传导 度 满足 对 数 正 态 分 布 nK 满足 正 态 分 布 )， 空 隙 大 小 分 布 参数 a 服从 
正 态 分 布 ， 正 态 随机 函数 的 满足 二 阶 平稳 ， 其 相关 函数 可 用 指数 形式 表示 [ 式 (7.1.27) ]， 在 此 条 件 
下 ， 特 征 值 和 特征 向 量 可 由 式 〈7.4.5) 得 到 。 图 7.11 表示 特征 值 的 递减 特征 ， 随 着 KL 展开 中 展 
开 项 数 的 增加 , 特征 值 将 迅速 减 小 , 这 种 衰减 速率 与 随机 函数 的 相关 长 度 和 研究 区 域 的 大 小 有 关 。 
相关 尺度 越 大 ， 特 征 值 的 衰减 速率 越 快 ， 这 时 ， 得 到 同样 的 精度 时 ，KL 展开 的 项 数 也 越 小 。 在 
以 下 的 算 例 中 ， 相 关 尺 度 为 30~50cm， 得 到 与 基于 一 阶 动量 分 析 模 型 相 适 应 的 精度 ， 在 KL 展开 
一 般 仅 取 10~80 项 即 可 。 图 7.12 是 得 到 的 特征 函数 结果 ， 由 图 可 以 看 到 ， 随 着 KL 展开 项 数 的 
增 大 ， 随 机 函数 高 频 项 增多 ， 但 是 由 于 相应 特征 值 的 快速 衰减 ， 这 种 高 频 项 对 于 KL 展开 的 贡献 
越 小 。 
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图 7.11 特征 值 (相关 尺度 为 50cm， 研 究 尺度 为 150cm) 
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图 7.12 %1, 5, 10, 20 展开 项 的 特征 函数 ， 相 关 尺 度 为 Socm， 研 究 尺 度 为 150cm 


取 研 究 区 域 水 平方 向 1.2m， 垂 直方 向 3.6m， 划 分 为 21x61 个 节点 ， 在 地 表 处 为 党 流量 入 渗 ， 地 步 





边界 水 头 不 力 位 h=0， 两 侧 为 隔 水 边界 。 各 统计 参数 的 输入 值 为 (1)=0，o? =0.1，a=0.03em， 


o, =2.5x10 cm”,， 0,=0.3， 0.=0.0。 图 7.13 为 KL 展开 中 展开 项 数 为 40、80 和 150 项 时 的 水 


头 均值 和 方差 的 模拟 结果 ， 同 时 图 中 也 给 出 了 利用 动量 分 析 法 得 到 的 模拟 结果 (Zhang and Lu, 

2002)。 当 KL 展开 的 项 数 为 80 时 ， 得 到 的 水 头 和 方差 的 结果 与 动量 分 析 结 果 基 本 相同 ， 但 是 基于 
KL 分 解 的 随机 分 析 方 法 计算 工作 量 明显 减少 ， 在 本 例 中 基于 KL 的 随机 分 析 方法 仅 为 通 量 分 析 方 
法 计算 工作 量 的 1/15， 对 于 研究 尺度 较 大 的 非 饱 和 水 分 随机 模拟 问题 ， 这 种 计算 工作 量 的 优势 将 
更 为 明显 。 因 此 ， 基 于 KIL 分解 的 随机 模拟 方法 为 在 实际 问题 研究 中 的 应 用 提供 了 一 种 具有 前 途 的 
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0 -50 -100 -150 -200 
Mean Pressure Head 


A unc n=40 
—O—— uncn=80 
m; unc n=150 





Variance of Pressure Head 


图 7.13 ATA] KL 展开 次 数 的 水 头 均值 和 方差 及 其 与 动量 分 析 方 法 的 比较 

利用 本 节 得 到 的 非 饱 和 渗流 的 随机 模型 ， 分 析 非 均匀 土壤 中 地 下 管 江 问题。 研究 区 域 为 
150x150cm， 地 下 水 灌水 管 埋 放 在 地 表 以 下 50cm， 地 下 水 管 灌 的 灌水 速率 为 0.1cm/T， 研 究 区 域 
的 底部 为 固定 的 地 下 水 面 ， 水 头 压 力 为 0， 土壤 的 统计 参数 为 : 










































































o; =2.0， (a) =0.04cm", o} =2.0x10%cm”, N; =N = 50cm, 0 =0.3， 6=0. K 


S r 














7.14 给 出 研究 区 域 土壤 含水 量 和 土壤 压力 水 头 的 均值 和 方差。 在 地 下 灌溉 的 过 程 中 ， 在 瞳 管 附近 
的 土壤 压力 水 头 和 土壤 含水 量 较 高 ， 而 在 灌水 管 附近 水 头 标 准 差 较 大 ， 含 水 量 的 标准 差 较 小 。 含 
水 量 小 标准 差 较 大 的 部 位 分 布 在 土壤 含水 量 中 等 的 部 位 (图 7.14 中 灌水 管 的 两 侧 )， 从 一 般 概念 
上 理解 ， 方 差 的 这 种 分 布 是 合理 的 ， 土 壤 含水 量 很 大 或 土壤 含水 量 很 小 时 ， 仿 水量 的 误差 较 小 ， 
因此 土壤 含水 量 方差 较 大 的 应 是 土壤 含水 量 居中 的 区 域 。 
图 7.15 表示 土壤 导 水 性 的 层 状 分 布 对 于 土壤 水 分 压力 和 土壤 含水 量 的 影响 。 在 该 算 例 中 ， 灌 
水 管 的 下 部 分 布 一 层 弱 渗 透 性 的 土 层 ， 由 于 该 层 的 阻 水 作用 ， 这 时 ， 土 壤 水 压力 水 头 的 标准 差 最 
大 值 出 现在 弱 透 水 层 的 上 部 (图 7.1Sc)， 而 对 于 无 弱 透 水 层 的 土壤 ， 标 准 差 最 大 值 出 现在 灌水 管 
的 附近 【图 7.14c)。 当 灌水 管 下 部 分 布 有 弱 透 水 层 时 ， 土 壤 含水 量 高 的 区 域 沿 弱 透 水 层 上 部 水 平 
方向 运动 (图 7.1Sb)， 并 且 土 壤 含水 量 方差 较 小 ， 在 无 弱 透 水 层 时 ， 土 壤 水 分 治 洪水 管 向 下 的 运 
动 较 为 强烈 。 
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图 7.15 土壤 压力 水 头 的 均值 Ca) ATT HE C) Kd 











第 五 节 时间 序列 分 析 模 型 








上 市 主要 讨论 了 含水 介质 等 为 随机 场 的 条 件 下 ， 通 过 随机 分 析 的 方法 得 到 水 头 、 流 速 或 土壤 
































含水 量 的 随机 分 布 。 根 据 上 述 方法 ， 为 了 得 到 研究 问题 的 随机 解 ， 首 先 需 要 确定 所 研究 问题 的 随 
机 输入 《〈 即 输入 含水 介质 等 随机 场 的 统计 特征 )， 然 后 利用 随机 数值 方法 求解 。 由 第 一 节 的 分 析 可 


知 ， 仿 水 介质 随机 场 的 的 分 布 一 般 较 难得 至 























人 


， 实 际 的 观测 资料 多 为 在 空间 某 些 观测 点 上 所 测量 的 


























水 头 〔 或 流量 、 浓 度 、 含 水 量 等 在 不 同 测量 时 间 的 值 。 观 测 结 果 受 降雨 入 渗 、 潜 水 蒸发 、 土 壤 


特性 、 灌 溉 排水 等 随机 

















因素 的 影响 ,所 得 到 的 水 头 序列 为 随机 序列 ， 其 中 包含 了 所 有 的 随机 信息 。 








可 以 通过 对 此 随机 序列 的 分 析 得 到 水 头 《 或 流量 、 浓 度 、 含 水量 等 ) 随时 间 的 变化 特征 ， 进 而 对 
水 头 的 变化 进行 预测 。 














Ny 











时 间 序 列 与 时 间 序 列 分 析 











对 任 一 确定 的 随机 试验 ， 可 以 用 一 确定 的 数值 或 向 量 值 来 描述 本 次 随机 试验 的 结果 。 在 许多 















































具体 问题 中 ， 随 机 试验 的 结果 是 依赖 于 某 个 参数 的 函数 。 如 测量 某 段 期 间 观 测 水 井 的 地 下 水 位 











H(D)， 对 每 一 次 测量 ， 地 下 水 位 是 时 间 的 函数 ， 在 任 一 确定 时 刻 t， 地 下 水 位 值 为 一 随机 变量 。 又 


WIFE AMTRAK 


























一 指定 点 的 风速 UO), 具有 三 个 分 量 ULA, UÀ, VCz(0， 对 每 一 个 分 量 都 是 以 时 间 




















为 参数 的 随机 变量 ， 每 
称 为 样本 函数 。 对 于 所 有 可 能 的 试验 结果 ， 便 得 到 一 组 时 间 函 数 (U(), tsT}， 称 之 为 随机 过 程 。 




















对 于 参 


数 的 任 一 固定 取 值 gb， 随机 过 程 U(10) 便 是 一 个 随机 变量 。 








次 有 具体 随机 试验 的 实验 结果 为 一 个 确定 的 时 间 函 数 ， 通 常 把 这 样 的 函数 




















当 了 取 为 整数 时 ， 即 


机 序列 或 时 间 序 列 ， 时 间 





T= {0,1,2,…} BK T= {0,41,+2, …)}， 则 称 随 机 过 程 (UM, tET} ABE 








序列 常 记 为 (U(n), n=0} 或 {Un), n=0, 41,42, =} 或 简 记 为 {U)。 





IEE, n 维 随机 向 量 {UU Un) 也 可 看 作 随 机 过 程 {U0), 后 1,2…，n}。。 在 实际 应 用 中 所 得 
到 的 随机 过 程 X() 在 某 时 段 Ct, bj 之 间 的 一 个 实现 多 为 在 有 限 个 离散 时 间 的 随机 序列 ， 即 时 间 
序列 {X} 1,2,3; N, 





随机 过 程 是 一 族 随 




















其中 X=X(D)。 

















时 间 而 变化 的 随机 变量 ， 对 应 不 同时 间 的 随机 变量 之 间 存 在 相互 的 统计 联 








系 ， 因 此 ， 可 以 利 


根据 时 间 序 列 的 观测 
浓缩 在 有 限 个 模型 








> 



































或 称 为 线性 模型 。 
Be {X9 为 零 均 值 平稳 时 间 序 列 ，P 阶 自 回归 gq 阶 滑动 平均 混合 模型 定义 为 








|] 对 不 同时 间 的 随机 变量 之 间 的 统计 关系 ， 由 已 经 观测 到 的 随机 变量 所 取 值 的 
大 小 估计 或 预报 随机 变量 在 未 来 时 刻 的 取 值 为 了 掌握 时 间 序 列 的 变化 规律 ， 可 应 用 参数 化 模型 ， 
值 铸 构造 出 一 个 带 有 参数 的 数学 模型 , 将 时 间 序 列 大 量 数据 中 所 含 的 信 |， 
参数 之 中 , 为 预报 和 控 币 









































et 





























— 


提供 依据 。 其 中 一 类 最 为 常用 的 模型 为 线性 动态 模型 ， 























p q 
X -2 9X = 4,- 9:4, (7.5.1) 
i=l i=l 

















其 





(a) 为 零 均值 





噪声 序列 ， 它 满足 























(a) =0; (ano) =o, s=ts (asa) =0, st; (asa) =0, s>t ;ou 一 N(,oJ，ppg; 分 别 


为 自 回 





BX=X,4 


归 系 数 和 滑动 平均 系数 ， 引 用 后 移 算 子 B 
(j=0,1,2,°°*) 
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则 (7.5.0 式 可 以 简写 为 
中 (B)XF6(B)ou (7.5. 














式 中 : 
P . 
9(B)=1- 0;B’ 

i=l 


0B) = 1-6. 


i=l 


1b) 


模型 (7.5.1) 记 为 ARMA(p,q)， 表 示 了 时 间 序 列 (Xo MAREE Ca} 的 线性 组 合 。 当 p=0 
时 ， 记 MA(q)=ARMA(0,q), BRA q 阶 滑动 平均 模型 ， 当 g=0 IN, td ARC)=ARMA(p,0),， 称 为 p 


阶 回归 模型 。 
根据 时 间 序 列 的 一 个 实现 {入}， 可 确定 模型 类 型 和 模型 B 
数 p GQ。 对 于 所 给 的 时 间 序 列 样本 数据 {X;} 所 拟 合 的 模型 
































阶 数 (p,q)。 并 在 此 基础 上 估计 模型 参 
参数 和 阶 数 ， 都 是 相应 参数 真 值 的 佑 














计 值 ， 尚 需 进一步 对 所 建立 模型 的 接受 程度 进行 检验 。 



































在 建立 线性 模型 后 ， 可 根据 模型 对 其 未 来 时 刻 可 能 出 现 的 情况 或 状态 作出 预报 或 预测 。 所 谓 





ZL(L 写 1) 步 预报 ， 束 是 根据 现在 时 刻 t 和 已 往 各 时 刻 的 观测 值 xn xxb Xo, … 的 历史 资料 ， 对 未 来 时 





刻 AL 的 随机 变量 Xu. 作出 估计 ， 这 个 估计 值 就 是 预报 值 ， 记 为 龙 (Z) 。 预 报 结果 的 优 劣 程度 ， 























应 有 一 个 衡量 标准 , 所 谓 平稳 线性 最 小 方差 意义 下 的 预报 系 指使 预报 误差 X,- (L) 的 方差 达 


BB), WX, (L) 表示 为 


Š (D) = CX, + CX, F GX t 





A 2 
使 (..- 2,0) )=min (最 小 ) 


对 于 ARO) 序 列 有 预报 公式 





x, (1) = Px, + P X14 ae +O Xp 


x, (2) = Px, (1) + OX + 十 DA p42 
¥,(p) = 9,5,(p-1) + @,%,(p—2)+--+9,x, 


£,(L) =p, (L-1)+p,4, (L -2)+ +0,8, (L - p) 

































































(7.5.2) 


此 可 见 ， 对 于 AR(p) 序 列 ， 只 需要 知道 xn Xer …, xzrprl 这 万 个 时 刻 的 观测 值 ， 无 须知 道 更 多 


的 历史 资料 ， 即 可 根据 (7.5.2) 式 对 未 来 任意 时 刻 CHL 随机 变量 wz 作出 平稳 最 小 方差 预测 。 预 报 误 














差 将 随 预 测 步 数 的 增加 而 增 大 ( 李 先 考 ，1991)。MA(q) 和 ARMA(p,q9) 序 列 的 预报 方法 可 参考 有 


关 























专著 (项 静 恬 等 ，1991， 安 鸿 志 ，1992， 杨 金 忠 与 蔡 树 英 ，1993)。 
地 下 水 盐 动 态 预 测 可 利用 时 间 序 列 的 预报 方法 ， 但 其 变化 过 程 有 其 特殊 性 ， 主 要 表现 在 : 
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(1) 





地 下 水 运动 过 程 在 某 种 程度 上 是 确定 的 ， 它 的 随机 性 主要 表现 在 介质 参数 和 均衡 要 素 的 随机 性 。 


CO) 影响 地 下 水 盐 未 来 变化 的 























a 等 ) 是 随机 的 ， 事 先 很 难 给 出 其 定量 描述 。 





别 难度 较 大 。 


40 




















因素 错综复杂 ， 并 具有 了 明显 的 周期 变化 特征 ， 使 得 地 下 水 盐 的 周期 变化 相当 复杂 ， 故 对 周期 的 识 
有 的 观测 资料 受 各 种 人 为 因素 的 影响 较 大 ， 而 这 些 人 为 因素 对 地 下 水 盐 变 化 









































因素 (如 未 来 年 份 的 降雨 过 程 、 地 下 水 开采 过 程 、 地 表 水 灌溉 引水 过 














G) 由 于 影响 地 下 水 盐 变 化 的 各 种 人 为 因素 和 自然 















































的 影响 很 难 预 测 和 描述 。 由 此 也 增 大 了 用 历史 地 下 水 、 盐 观测 序列 研究 未 来 水 、 盐 变化 的 难度 。 


不 同 地 区 不 同时 期 


























的 历史 数据 莹 含 着 不 同 














的 信息 特点 ， 表 现 出 各 自 特 有 的 分 布 特性 ， 故 对 不 














同 数据 需要 采用 不 同 的 建 模 方 法 才能 得 出 更 为 可 靠 的 预测 结果 。 以 下 给 出 几 种 对 区 域 地 下 水 位 、 


+} 


ALD 


— y 











预报 较为 实用 的 时 间 序 列 分 析 模 型 。 


时 间 序 列 分 析 组 合 模型 


























一 般 来 说 ， 地 下 水 位 在 一 定时 期 内 具有 一 定 趋势 性 ， 在 长 序列 中 呈现 出 明显 的 年 周期 性 变化 ， 
影响 地 下 水 位 变化 因素 的 复杂 性 也 会 对 地 下 水 位 产生 明显 的 干扰 影响 。 针 对 这 些 特点 ， 可 建立 如 
下 的 区 域 地 下 水 位 预报 组 合 模型 。 
设 {H} 是 通过 对 于 观测 数据 的 分 析 而 选 出 的 有 代表 性 的 时 间 序 列 ， 样 本 长 度 为 V， 即 上 
=1,2,…,N， 以 月 为 观测 时 间 单 位 ， 该 序列 可 用 以 下 组 合 模 型 表示 






























































A, = Y, +P, +X; 


I 
ak ja 
Y, =) at 
j=l 


. 20 ; 
P =a +>) a, cos + b sin r 


l=1 


QB) x 






































(7.5.3) 


(7.5.4) 


27t 





(7.5.5) 
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= OB) et (7.5.6) 















































式 中 : {Y AE ERREA, {P } 为 确定 性 周期 项 ，{Y} 为 残 差 随机 序列 。 
首先 由 { 太 } 确 定 暴 函数 趋势 Y, 的 阶 数 工 和 回归 系数 @ ，7 =1, 2 ,.…. ,II。 相 应 的 最 小 二 乘 格式 
为 
II ; 
H, =) at +e, ， PSL ,NM (7.5.7) 
j=l 
其 中 e, 为 拟 合 误差 。 
式 (7.5.7) 可 改写 为 
H,=0'(thate, (7.5.8) 
ke: AO, t r, t, OOL a=(a),0,...,a)'» abl RIT BARE 





























G(N)' G(N)a = G(N)' Z(N) (7.5.9) 
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P(1)" H, 


@(2)' 


H, 
其 中 : G(N) = >» Z(N)= A 


COV) Ay 





WPA ES SU AI, AR RIE 
N 
RUD => (H,- B®)" ay 
fl 











在 给 定 的 最 高 拟 合 阶 数 范 围 内 〈 一 般 取 3 一 5 RAT, AE RERE A AE E K 
数 趋势 的 阶 数 。 


IT 
ENFI } PB 2s TE LY, = DO) a =J a t ,得 到 新 的 残 差 序 


j=l 





























INN {Er} 


IT 
é,=H,-Y,=H,-) atl", t=12,-+,N (7.5.10) 


j=l 





用 周期 图 方法 识别 序列 {6&} 的 隐 舍 周期 T,, F Up /eR 代入 (7.5.3) 式 ， MERR: 


























G1 == do +> a) ee ah ne (7.5.11) 
I T, T, 
将 上 式 写 为 最 小 二 乘 格式 为 
E=Ht)' B +e, (7.5.12) 
其 中 : 
2 2 2 2 2 nt) 
t . 2nt t . 2nt t . 2nt 
@(t) =| 1,cos MF sin ,cos sing, -++,cos sin (7.5.13) 
T, T T, 2 T, T, 
B=(ao, a1, bi, a2, bz, ..., a), bi)" (7.5.14) 


类 似 于 (7.5.8) 式 ， 可 以 得 到 最 小 二 乘 方程 

















G(N)' G(N)B = G(N)' Z(N) (7.5.15) 
p(1)" Ši 
6c(mj-| PO |z- © 
@(N)' on 





Dt) 由 (7.5.13) 式 表示 。 

利用 (7.5.15) 式 求 得 参数 6= (a0, a1, bi, a2, bo, p drs by) 后 ， 代 入 (7.5.5) 式 可 求 得 周期 项 P，。 
对 于 地 下 水 位 序列 ， 根 据 问题 的 物理 背景 和 数据 分 析 ， 有 时 可 以 确定 出 周期 长 度 。 这 时 ， 可 
直接 利用 (7.5.15) 式 求 得 参数 0。 
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在 序列 {6&} 中 减 去 周期 分 量 了 ， 则 可 得 到 最 后 的 残 差 时 间 序 列 {X} 
X= é- P= H,-Y,- P, 
BEREA a ERRET ER 








g(B)U(B°) V° V$ X, = O(B)V (B° )e, 














\ 
4 














WB) =1-$,B-$,B° 





U(B)=1-mB* - uB” 


O(B) =1-0,B-0,B° 





y(B°) =1-v,BS - v,B° 


(7.5.17) 式 可 简 记 为 (p, d, q)*(P, D, O) s 
(7.5.17) 式 展开 ， 有 
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¢ (BW, = © (Be, 














\ 
4 











则 其 退化 为 ARIMA 模型 。 























-—0,B! 


9B” 








$ (B) = G(B)U(B’) 


@'(B) = ©(B)U(B’) 


W =VX, 


由 (7.5.18) 式 所 表达 的 ARMA tA it AB ARMA 模型 。 当 





























函数 的 方法 ， 由 问题 的 物理 背景 确定 其 
尾 ， 也 不 截 尾 ， 不 存在 衰减 趋势 ， 而 在 






































相当 大 的 峰值 或 具有 振荡 变化 ， 则 判断 序列 为 乘积 季节 性 模型 。 可 选 定 差分 或 差分 季节 的 最 高 阶 





























(7.5.16) 


(7.5.17) 


。 乘积 季节 性 模型 可 视 为 ARMA 序列 的 一 般 形式 结构 ,将 


(7.5.18) 





151D P, Q, D 都 为 零 时 ， 


对 于 乘积 季节 性 模型 阶 数 识别 及 参数 估计 ， 可 通过 考查 随机 序列 的 样本 自 相关 函数 、 仿 相关 
同期 S。 如 果 序 列 的 样本 自 相关 函数 、1 
同期 S 倍数 的 点 上 ， 自 相关 函数 或 偏 相 关 函 数 出 现 绝对 值 





局 相关 函数 既 不 拖 
































数 〈 一 般 差分 阶 数 满足 0< d<4， 季 节 差 分 阶 数 0<D<2)， 对 原 时 间 序 列 {x} 进 行 差分 运算 ， 得 





到 W= V “Vy 于。 记 ow(d,D) 为 序列 {WW} 的 均 方差 .在 d、D 的 变化 范围 


即 为 最 优 阶 数 。 





乘积 季 凶 性 模型 的 特点 是 模型 阶 数 比较 高 ， 但 是 自由 参数 


















































自由 参数 在 模型 稳定 可 逆 域 识别 最 优 参数 ， 会 使 计算 了 
上 述 目 的 的 较 好 方法 之 一 ， 该 方法 建 模 精度 较 高 ， 但 是 计算 速度 较 慢 。 
对 于 时 间 序 列 {fx} 的 另 一 建 模 途径 是 采用 P-W 建 模 方 法 , 因 
力 较 强 ， 可 充分 利用 计算 机 能 力 对 于 模型 的 阶 数 进 行 识别 和 判 
用 powell 方法 或 P-W 方法 确定 出 随机 序列 {x } 的 模型 后 ， 可 将 所 得 





































































































LEEK 
































Al, (ow 达 最 小 的 阶 数 





的 个 数 不 多 。 若 采用 优化 方法 只 对 
Red). powell 优化 方法 是 实现 








为 P-W 方法 建 模 过 程 的 自动 化 能 


到 的 模型 表示 成 























ARMA(p*,q*) 的 形式 , 采用 逆 函 数 方法 进行 工 步 预报 。 当 4,D 不 为 零 时 ,需要 进行 反 季节 差分 得 
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N+L 


到 预报 结果 | 。 对 于 所 建立 的 窜 函 数 趋势 模型 (7.5.4) 式 和 周期 模型 (7.5.5) 式 分 别 进行 向 























N+1 
总 N+L A N+L 
前 工 步 预报 ， 得 到 | | | ， 将 以 上 预报 结果 分 别 代入 (7.5.3) 式 后 即 为 五 的 向 前 L 
N+1 N+1 
步 预报 结果 {A} 
Hi=Yt+Pt Xt, t=N+1,N4+2,-°,N+L (7.5.19) 


三 、 多 层 递 阶 模型 











时 间 序 列 方法 的 特点 是 将 列 含 在 时 间 序 列 中 的 信息 浓缩 在 少量 参数 中 。 若 模型 参数 为 最 优 模 
型 条 件 下 的 一 组 平均 最 优 参数 ， 则 称 为 定常 数 或 非 时 变 参数 ， 相 应 系统 为 非 时 变 的 动态 系统 ; 若 
模型 参数 随时 间 而 变化 则 称 为 时 变 参数 ， 相 应 的 系统 为 时 变动 态 系统 。 
利用 ARMA( 或 AR) 模 型 所 确定 的 参数 只 是 一 组 平均 最 优 参数 ， 无 法 追踪 系统 参数 的 变化 ， 
如 果 按 这 组 参数 进行 远 期 预报 ， 结 果 只 能 是 依 时 间 序 列 的 均值 特征 对 系统 的 远 期 发 展 作出 估计 ， 
不 适合 对 时 变动 态 系统 进行 预报 。 多 层 递 阶 模型 是 针对 时 变动 态 系统 的 一 种 模型 ， 其 基本 思想 是 
把 动态 系统 的 状态 预报 分 为 两 部 分 ， 即 对 系统 的 时 变 参数 的 预报 和 在 此 基础 上 对 系统 状态 的 预报 
韩 志 刚 ，1989)。 这 种 方法 对 原 时 间 序 列 模型 中 的 参数 经 过 适当 处 理 ， 又 形成 一 个 新 的 序列 ， 相 
对 于 原 序列 而 言 ， 称 这 些 参数 形成 的 时 序 为 第 二 层 时 序 ， 同 理 还 可 以 形成 第 三 层 、 第 四 层 时 序 ， 
故 称 为 多 层 递 阶 预报 方法 (花季 冰 ，1989)。 

地 下 水 系统 是 时 变 的 动态 系统 ， 系 统 环境 中 各 种 因素 均 是 随时 间 变 化 的 量 ， 它 们 之 间 彼 此 影 

































































Je 
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Me, TABIA, TMT SRSA. Me PK RMIT H 是 地 下 水 位 系统 的 运转 




















结果 ， 可 视 为 地 下 水 系统 的 动态 输出 ， 而 降雨 、 灌 溉 等 因素 可 视 为 系统 的 动态 输入 。 
若 未 来 时 刻 的 输出 可 以 用 过 去 的 输入 和 输出 线性 表示 时 ， 该 系统 称 为 线性 系统 。 
对 于 随机 动态 系统 ， 通 过 对 随机 噪声 的 “参数 化 随机 补偿 ”( 韩 志 刚 ，1989)， 可 得 到 等 价 线 






































(一 ) 时 变 参数 的 识别 


将 区 域 地 下 水 系统 表示 为 单 输入 、 单 输出 的 线性 时 变 系统 ， 为 
OEH (O+ (Ð, k=1,2,..,N (7.5.20) 


















































` HORIAU FKE: A EAL SIN RK GE FKM RMA {u( 四 )，( 如 降 





式 





雨量 、 用 水 量 等 ) 构 成 的 向 量 
Wk) = {H(k-1), H(k-2), ... HH(k-Na), u(k), u(k-1), u(k-No)y" (7.5.21) 
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“N-li, NEWARK; Nao No 分 别 为 模型 输出 、 输 入 部 分 的 阶 数 ，w 一 w 有 为 系统 随机 干 
扰 ; UA) 为 未 知 随机 时 变 参数 向 量 


























O(k)= lo, (k) 0 (k) Oy yn, (x)}" (7.5.22) 
按 以 下 公式 对 线性 时 变 系统 中 时 变 参 数 进行 跟踪 计算 〈 韩 志 刚 ，1989 ) 
OF) = Ok -1)+ ey OO p” (k)O(k — n} (75.23) 
o\k 














其 中 : 上 No Nabii - N; Nav=max(N,,N,)+1: AO ANTA; 5 为 适当 的 常数 ， 它 的 取 值 与 相应 
的 后 验 残 差 〈 拟 合 残 差 ) 



































05] = H(k)- 4" (k)a(k) (7.5.24) 
有 关 ， 当 6==1 时 ，(7.5.23) 式 成 为 
Ol) =A =D)+ ol) ae) 0" Oo 15.25) 
lo(*)| 
这 时 有 
H(k)- 4" (kk 0 (7.5.26) 





























即 后 验 残 差 等 于 零 。 这 说 明 由 跟踪 公式 确定 的 OL Ae) 能 够 反映 出 系统 的 瞬 变 特征 。 但 是 不 难看 出 









































对 于 初 值 A(0) 的 取 值 不 同 ,由 式 (7.5.25) 确 定 的 O(k) 都 能 满足 后 验 残 差 等 于 零 。 这 说 明 所 求 的 参数 


不 唯一 。 为 了 解决 这 个 参数 识别 的 非 唯 一 性 问题 ， 罗 新 红 等 (1986) 提 出 一 种 称 为 “学 习 过 程 ” 的 
参数 初 值 识别 方法 。 郑 宇 宏 、 韩 光 文 (1989) 对 这 种 方法 进行 了 理论 分 析 ， 并 称 为 循环 方法 。 该 方 



















































































法 的 基本 步骤 为 ; 首先 给 定 一 个 参数 初 值 ， 根 据 已 知 葵 出 序列 { 瑟 (中 ， 和 输入 序列 {o( 昌 二， 应 


N 
ric.saster Read IBA) s Berens {HCE A {ulk} 顺序 颠倒 ， 对 颠倒 后 的 


Nab 














Nab 


PAHO WOJ RAN O(N), mamase) ， 重 复 以 上 


N 
N 




















过 程 ， 直 到 相 邻 两 次 推 得 的 参数 向 量 序列 满足 














OA < €, 








max 
k 


























取向 前 递 推 求 得 的 参数 作为 最 优 参 数 的 估计 值 。 其 中 & 是 预先 给 定 的 很 小 的 数 。 
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(二 ) 时 变 参 数 和 系统 输出 的 预报 模型 











当 通 过 参数 追踪 求 得 了 最 优 参数 估计 











= 





























N 
ifaw)! 以 后 ， 下 一 步 则 需 针对 此 估计 值 建立 相应 的 
1 











模型 。 由 (7.5.21) 式 可 以 看 出 ， 最 优 参数 估计 值 也 是 Ne+Ne+1l 维 时 间 序 列 ， 若 各 分 量 间 各 自 变 化 规 
律 比较 明显 时 ， 可 以 按 各 分 量 进行 处 理 。 一 般 来 说 ， 按 分 量 处 理 的 方法 要 比 统一 处 理 方法 简单 。 














































































































N N 
GERCO) 的 第 ?个 分 量 | 2]| ， 首 先 检验 其 平稳 性 ， 若 平稳 ， 则 可 建立 ARMA(p, g) 模 型 ， 


1 1 


人 人 


并 按 P-W 方法 进行 L 步 预报 ， 得 到 0;(k+1),0i(k+2),…,0;(k+ 工 ) ， 若 不 平稳 ， 则 可 通过 趋势 


识别 和 周期 识别 方法 ， 判 别 和 提取 各 种 趋势 项 ， 再 对 平稳 残 差 序列 建 模 。 为 此 ， 可 建立 下 述 组 合 
模型 




































































Oi(k)=¥(k)+ P(k)+X(k), i=1,2,--,N, +N, +1 (7.5.27) 
s) 
Y(k)= > Qk” (7.5.28) 
L=0 
(i) 27k . 27k 
P.(k)= ai p3 ai cos qy Pi 0 (7.5.29) 


Xi + OX + PiXie t +O mX ikm =E 


(7.5.30) 


i 























RP, Vii ARE, POJAWI, TOHA, s”, r”, a, dio a, bu AREER XK 
H BRUT NW A F R BE AA A EA IRESE A] o 
宕 函数 趋势 的 确定 采用 逐步 多 项 式 回归 方法 。 周 期 分 量 P(D 按 以 下 步骤 























: 首先 对 














alg 






























































fw- rw] 序列 用 方差 分 析 方法 或 周期 图 方法 在 一 定 检验 准则 条 件 下 识别 其 隐 含 周期 TÀ, 





























L=1,2, rs H Ti 代入 式 (7.5.29)， 得 到 线性 矛盾 方程 ， 再 用 最 小 二 乘法 确定 系数 ao ai, bio 
残 差 序列 用 AR(m) 模 型 (7.5.30) 描 述 , 并 用 最 小 二 乘法 识别 模型 参数 , 用 FPE 准则 进行 模型 定 阶 ( 杨 
ATER, THUR, 1988). 

对 时 变 参数 的 各 个 分 量 建 模 后 ,分 别 用 式 (7.5.28)、(7.5.29)、(7.5.30) 对 时 变 参数 的 各 项 进行 L 


N+L 

























































































步 预报 ， 代 入 式 (7.5.27) 即 得 到 时 变 参数 的 srs | 


N+1 











若 时 变 参数 的 各 分 量 经 过 趋势 、 周 期 识别 和 提取 后 仍 不 平稳 ， 则 可 对 其 建立 广义 AR 模型 ， 
N 

















MERER AR) 的 多 层 分 析 ， 直 到 高 一 层 的 序列 可 以 分 离 出 平稳 序列 为 止 。 
1 




















有 了 时 变 参 数 的 向 前 工 步 预 报 值 之 后 ， 并 已 知 系统 输出 的 观测 序列 { 玉 (}”， 系 统 输入 序列 
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N 
(AO ARBBFSIEEE AG). RDE FRAR AAEN Oi A 
1 


报 值 

















H(N+h)=9" (N+h)0"(N +h) 














人 人 N 
来 
gp (N+h)= {fom Hw, Hw, Hy, Hy ays Ayan, Usps Une 





(7.5.31) 


hl 三 


(7.5.32) 


预报 时 刻 的 系统 输入 {u( 有 一般 也 为 预报 因子 ， 可 通过 相应 的 预报 方法 得 到 。 

















四 、 考虑 序列 周期 和 变 幅 的 组 合 模型 





























受 灌 溉 、 降 雨 等 因素 的 影响 ， 地 下 水 位 具有 年 周期 变化 的 规律 ， 且 在 每 


























一 个 年 周期 内 水 位 变 





化 的 形态 基本 类 似 。 但 由 于 不 同年 份 的 干旱 程度 、 引 水 量 大 小 、 地 下 水 开发 状况 及 降雨 量 的 差别 ， 


























各 年 的 平均 水 位 和 水 位 变 幅 有 一 定 变 异性 ， 使 得 多 年 地 下 水 位 序列 的 规律 性 














Bee, MELA al ATH 





测 。 于 是 ， 设 想 从 地 下 水 位 序列 中 消除 均值 和 变 幅 的 影响 ， 生 成 新 的 序列 ， 
量 , 再 对 均值 、 变 幅 和 残 差 序 列 建立 ARMA 或 AR 模型 , 最 后 通过 逆 过 程 得 
























































(一 ) 非 时 变 参数 系统 模型 





对 具有 周期 性 的 非 平稳 地 下 水 位 观测 序列 { 忆 ,六 ， 设 其 周期 为 7， 对 每 


1 




















变 幅 分 别 构 成 序列 {4VH}、{4MHj}， 广 1 ,2， 有 





























对 新 序列 提取 周期 分 
8 原 序列 的 预报 结果 。 











一 个 周期 内 的 均值 和 





AVH, = AVH(j ->a j-1)*T +k) (7.5.33) 
AMH; = AMH(j) =H max) Hmin(j) (7.5.34) 
H ym. (7) = max H((j-1)*7 +k) (7.5.35) 
H yin (7) = min H((j-1)*7 +k) (7.5.36) 
式 中 : j=j(0=[(t-1) /TH+1; k=k(t)=t—[(t-1)/T]xT; [d] ÆR d 的 整数 部 分 。 
由 时 间 序 列 { 忆 和 {4VH M {AMA Pa HO t=1,2,...,N, BH 
H(t) - AVH{ j(t)) 
HO, = HO(t)= - (7.5.37) 
(o AMH(j(t)) 
该 序列 可 描述 为 
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HO, = HAVG, +x, (7.5.38) 














\ 
4 


























ae 
HAVG, = HAVG(k)= A HO((j-1)*7 +k) (7.5.39) 
全 legal 
| 
QB, HERT {HO} 序列 的 周期 性 特征 。 
x, = x(t) = HO, ~ HAVG|k(2)| (7.5.40) 


为 残 差 序列 。 
EFHO HY SUE EA) St LHAVG,} HH (7.5.39) 式 描 述 ， 序 列 L4E {AME} 和 fy 可 分 别 
用 下 述 ARMA 模型 建 模 和 预报 。 











bgO(B)47B=90GB) af”, j= 1 2,…,[(V 一 DT]+l (7.5.41) 
¢°(B)AMH,;=0°"(B) a;”, 7 =1, 2, ..., (N-IV/T +1 (7.5.42) 
o O Bx =0®B) a, t=1,2,.., N (7.5.43) 


pl! 


RP: 6) (B)=1- 402, ON(B)=1- > OB! ,i=1,2,3 
j=l 


























P?, © 分 别 表示 三 个 时 间 序 列 的 自 回归 阶 数 ，a/ 中 为 白 噪声 ，B 为 后 移 算 子 ， 在 计算 过 程 中 ， 取 
gq 中 =0， 用 最 小 二 乘法 及 FPE 准则 求 参 和 模型 定 阶 。 

























































































设 由 时 序 模型 ARMA 预报 得 出 的 均值 、 变 幅 和 残 差 序列 分 别 | [ain anin baltoj 











表示 ， 并 设 预报 步 数 为 L， 经 对 式 《7.5.37) AR, FIH TR ERA 





人 


H, = H(t)= [wava(K( K(t)) + Po (7.5.44) 

















IP: N +1,N+2,..,N+L; j=j 1TH; KROL TT 


(=) 时 变 参数 系统 模型 


前 述 模型 没有 考虑 分 解 出 的 年 均值 序列 和 年 变 幅 序列 的 时 变 特 性 ， 本 节 提 出 一 种 新 的 模型 一 
一 多 层 递 阶 组 合 模型 ， 可 解决 这 两 个 序列 的 时 变 问题 。 

WH, t= 1,2, ...,N 为 地 下 水 位 埋 深 序列 ，N 为 样本 长 度 ， 以 月 为 观测 单位 。{Z 一 般 为 具 
有 年 或 多 年 周期 的 非 平稳 序列 , 将 其 分 解 为 年 均 埋 深 序 列 { 妨 、 年 水 位 变 幅 序列 {4))、 周 期 序列 {Pi} 
和 零 均 值 平稳 序列 {xy}。 当 用 多 层 递 阶 模型 描述 {站 和 {4 时 ， 地 下 水 位 埋 深 序列 {到 } 可 用 以 下 组 
合 模型 描述 






























































































































































H, =(P +X, )A +Y t=1,2,.,N; i=" PAR (1.5.45) 
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Y7 =, (jol) 
AEE PEED EE E EE E a (7.5.46) 
AJ) = PG) (A) s Orama AS 
A, = 9; (Na()) 
pa) =Ma Aj Ajy Uj te EN TE a (1.5.47) 
aj) DA 
R= Po (7.5.48) 
本 


(YO) ) (7.5.49) 


RP: {A {a0)} 分 别 为 模型 (7.5.44)、(7.5.47) 的 时 变 参 数 向 量 序列 ，N，Ns，N，NXx 为 模型 阶 
数 ，/ 为 周期 个 数 。CCB) 和 Y(B) 分 别 为 自 回归 和 滑动 平均 系数 多 项 式 ，7 为 周期 ，e ,为 白 噪声 。 
对 于 给 定 的 月 水 位 埋 深 序 列 {到 }， 其 年 均 埋 深 和 变 幅 可 分 别 表示 为 
























































1 T 
== = NN 
iS pur ; #=1,2; | A (7.5.50) 
Aj =H max) ~H min) (7.5.51) 


Ha (ji) = a H,- 1)T+k 


H min (j) = mi H(j ri 














这 里 ，7=12。 
对 于 (7.5.46)、(7.5.47) 两 式 的 参数 追踪 、 多 层 递 阶 建 模 和 预报 如 前 所 述 ， 这 里 不 再 重复 。 
从 原水 位 埋 深 序列 {可 } 中 减 去 年 均值 并 除 以 年 变 幅 得 到 新 序列 


h = Meti 
| A) 

对 {hu} 可 根据 经 验 确定 其 部 分 周期 。 除 此 之 外 ， 序 列 {h} 中 还 可 能 包含 其 他 周期 7?。 首 先 将 h 按 
KJE 70 进 行 分 组 ， 得 到 

hi= hy= hn, Fl,2,..., TO; j=1, 2, ....5?, S?=[N/T”] 

按 此 分 组 得 到 周期 为 




























































































o1 § (") 
PU = h, , =P” (7.5.52) 
k gt’) a k, j 
gA EST ya) 
k=k(t)=t r 


求 出 组 内 及 组 间 误 差 平 方 和 Sp, Sw 
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过 ， 则 由 式 (7.5.52) 得 到 的 BIO ) 为 {如 的 一 个 周期 分 量 。 Shy SAI PLO ) 后 ， 可 继续 识别 其 余 


并 由 此 构造 统计 若 下 = 

















= 
Vo eee 否 可 接受 7( 为 隐 含 周期 ， 若 检验 通 


















































隐 含 周期 。 最 后 得 到 残 差 序列 {x, } ， 其 中 





Xie PY) (7.5.53) 


l 
r=l 











对 残 差 序列 的 建 模 , 不 失 一 般 性 , 可取 =1, N=SO7TO, 则 由 式 (7.5.52),(7.5.53) 可 知 ,序列 fx 




















n so T”) k=l 


n (r 7") 
满足 均值 为 零 ， 即 B(x,) = 上 了》 x, = Dal mE (n, - P? jjo: 至 少 可 认为 {x 为 平稳 随 
j=l 





机 序列 。 这 时 有 : DB) X= HB) s, BÆ ARMA 或 AR 模型 。 














从 预报 和 建 模 的 比较 来 看 ， 该 模型 对 分 析 上 共有 明显 周期 的 序列 较 其 他 类 型 的 模型 具有 较 大 的 











优势 ,表现 在 : O 该 模型 将 时 间 序列 依 其 变化 特点 划分 为 多 个 时 间 序 列 ， 各 序列 分 别 表 示 了 不 同 
的 物理 特征 ， 强 含 了 不 同 的 信息 ， 使 原 时 间 序 列 的 信息 得 以 进一步 开发 和 利用 ， 有 助 于 提高 模型 


的 预报 精度 ; @ 均 值 序列 和 变 幅 序列 以 年 为 采样 间隔 
通过 





















































其 蕴含 了 影响 地 下 水 位 场 时 间 变 化 的 信息 ， 
寺 对 两 序列 的 预报 和 分 析 ， 可 有 效 地 追踪 地 下 水 位 的 长 期 变化 趋势 ，@) 得 到 的 残 差 序 列 在 年 内 











~ 
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BA 1， 有 效 地 刻 划 了 影响 地 下 水 位 年 内 变化 各 因素 的 基本 特征 和 相互 关系 ， 易 于 模型 的 周期 








附录 ”主要 符号 一 览 表 


第 一 章 


第 


n, LRK; 

yxP)， 多 孔 介 质 连续 体 中 己 点 的 渗流 速度 矢量 ， 也 称 达 西 流速 矢量 ; 

a(P)， 为 多 孔 介 质 连续 体 中 尸 点 的 孔 除 平均 流动 速度 ， 也 称 为 地 下 水 实际 流速 ; 
z MARAE OMAKA) [L]; 







































































h, =f, 称 为 测 压 高 度 [L]， 其 中 为 地 下 水 压强 (不计 大 气压 强 )，y 为 地 下 水 容重 ; 
y 





有 =z+ 之 ， 测 压 管 水 头 [L]; 
y 


2 
二 ， 流 速水 头 [D] 
8 
J, KIRE: 太 、 万 、 丈 ， 分 别 为 空间 坐标 系 中 的 三 个 分 量 ; 
QO， 渗 流量 [LT 1]; 
4， 渗流 过 水 断面 面 HIL’; 
k 二 cd ， 内 在 渗透 率 (或 渗透 率 ) [L] ec 为 比例 系数 ; d? 为 反映 孔 阶 面积 
万 ， 无 压 含水 层 的 平均 厚度 [L]; 
p KHIR REGL]; 
BB， 水 的 压缩 系数 [LG ]; 
gg， 岩石 的 压缩 系数 [L2G 1]; 
































4 二 ， 水 的 压力 传导 系数 [L2T-1]; 


二 章 

gq， 河渠 单位 长 度 的 渗 漏 量 [LT?L 1]; 

b, RIEHL] 

m， 边 坡 系 数 [-]; 
B=b+2mh, W) CR) 水 面 宽 [L]; 

oo， 每 公里 长 渠道 的 渗 漏 损失 占 通过 流量 的 百分数 ; 
QQ， 渠道 输 水 流量 ， ma/s 。 

s， 河 渠 水 位 或 地 下 水 位 变化 值 ; 

8s， 降 十 入 渗 补 给 强度 或 潜水 蒸发 强度 [LT LO); 
a， 水 面 蒸发 强度 [L TI 下; 

A， 地 下 水 埋 深 [L]; 

















































































































小 的 参数 。 
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Ao» KZREN PKR] THR ARRAS BIR IE 
L, PA GD 之 间 的 距离 ; 








so PAYS Pla) Ai he 
he Ho VAY 




















下 水 上 升 〈 或 下 降 ) 高 度 ; 


间 点 地 下 水 位 ; 


j1o， 初 始 地 下 水 位 ; 








Ho PEKI CE) 





水 位 或 两 沟 中 间 点 的 初始 水 位 ; 








5， 地 下 水 面 形状 修正 系数 ; 


第 三 章 
Hy Hy, 7K2k(head, L); Ho AW 4AZKSL: 

s， 降 深 (drawdown, L), 地 下 水 初始 水 头 与 抽水 后 水 头 之 差 ， 即 s= H- Ho; 

K, EREKE SE (hydraulic conductivity, LT), Ky, Ky, 左 表 示 以 坐标 方向 为 主轴 的 


渗透 系数 分 量 ; 























M， 承 压 含 水 层 的 厚度 (L); 
7， 导 水 系数 (transmissivity LT )， 承 压 含水 层 渗透 系数 与 厚度 的 乘积 ， 即 T=KM; 








率 (specific storage, L"); 








如 (或 9， 承 压 含 水 层 的 弹性 储 水 系数 (storage coefficient, -) 或 释 水 系数 , S=S,M, By. =Le M; 
Sy Lb 洪水 含水 层 的 给 水 度 (specific yield, -)， 若 含水 层 得 到 补给 ，A 为 自由 和 孔 际 紊 或 称 饱 和 











L.， 越 流 系数 (leakance, T), 反映 地 下 水 穿 过 弱 透 水 层 的 能 力 ， 有 L=K. /me; 
B， 越 流 因 子 (leakage factor, L)， 反 映 承 压 含水 层 的 封闭 性 ， 有 B=T/L); 
a, Boulton 滞后 指数 (Boulton's delay index, TD)， 反 映 潜 水 面 下 降 时 释 水 滞后 性 ; 







































































， 一 般 指 井 孔 滤 管 的 半径 ; 
后 井 孔 的 有 效 半径 (LL); 








BE; 
Ko 39387 A AE |) HE ALT); 
Mer FIER ANE FE (L); 
O, 井 孔 的 出 水 流量 (DT); 
rw， 井 和 孔 的 半径 (L) 
Fes 考虑 表皮 效应 
C, FHAAB(L°T’); 
第 五 章 
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和 ， 土 壤 重 量 含水 率 [-] 
HA 


D 
H- 
$ 
> 
$ 
I 





Pw ’ EKA, 即 土壤 水 的 总 势能 ; 





Pe $ 重力 势 ; 





Q- EIA AEA); 
Pm ’ 基质 势 (或 基 膜 势 ); 


QT ， 温度 势 ; 





5 三 9m， 土壤 水 的 基质 吸力 ; 


h, 


Zs 


土壤 负 压 水 头 [L]; 
HAA (BAKA) [L]; 














H=h4z, w EKA (或 总 水 头 ); 


0, 


土壤 含水 率 [-]; 


和， 饱和 士 壤 含水 率 [-]; 

0.， 土 壤 残余 含水 率 ， 通 常 采用 最 大 分 子 持 水 率 [-]; 
C(h)， 容 水 度 (或 比 水 容量 [L]; 

KOFI K(h)， 非 饱和 土壤 水 力 传导 度 (或 导 水 率 ) [LT]; 
D(9) 和 DUO )， 土 壤 水 的 扩散 度 ; 


g,、g,， 液 态 水 通 量 、 水 汽 通 量 ， 


qm， 土 壤 水 分 的 总 通 









































ll 














qr TRAE; 
D， 水 汽 扩散 系数 ; 


Pr Py? 液态 水 的 密度 、 水 汽 的 密度 ; 


T, 


温度 ; 


0， 土 壤 体 积 含 气 率 ; 

Dm， 温度 梯度 作用 下 吸附 水 流 的 运 移 系 数 ; 
Dhnm， 基 质 势 梯度 作用 下 水 汽 的 给 水 系数 ; 
Dnm， 温 度 梯度 作用 下 水 汽 的 给 水 系数 ， 


>» 


L, 








PREE SA Me[Jom''°C's |]; 
TK AR BAI 





Cr IKP EER Jemec]; 
Th， 参照 系 的 温度 ; 


C = 》 C0 ， 含 水 、 汽 介质 中 的 热 容量 (callem9)，C; 为 各 组 分 体积 热 容 

















i 











Lo， 在 参考 温度 T 下 的 蒸发 潜 热 (cal， 在 To=20C 时 Lo=585cal/g); 
玉 ， 微 分 吸湿 热 ; 
C,， 常 温 下 水 蒸汽 比 热 ; 


J» 
By 




















热 功 当量 ; 

重力 加 速度 ; 

入 渗 率 [LL/T]; 
累积 入 渗 量 [L]; 

表土 蒸发 强度 [L3T-1 或 LT] 














第 六 章 


C, 
Jc， 溶 质 的 对 流通 


溶质 的 浓度 [ML ]; 


























Jo YURI FP POME; 
Ds;， 溶 质 的 分 子 扩散 系数 [LY/T]; 
Ds， 机 械 弥 散 系 数 [LYT]; 

Jo YES BURG SCE E; 
QQ， 弥散 度 [L]; 
D=Ds+Di， 水 动力 弥散 系数 ; 

Jp， 水 动力 弥散 所 引起 的 溶质 通 量 ; 
M， 固 相 的 比 表 面 [L]; 

Rg， 解吸 (吸附 ) 作用 的 延迟 因 
J=Jct Jp， 溶 质 的 总 通 量 ; 


















































K 





0,, ， 可 动 水 体 含水 量 ， 0,, ， 不 动 水 体 含水 量 ; 0,46, = 0 





5S， 不 动 水 体 的 浓度 ; 
Ly RRS ALE 

Q; ， 纵 向 弥散 度 [L]; 
y， 平 均 孔 隙 流速 [LT]; 





VAx 
二 一 一 peclet 数 ; 
Pe D P 


VAt 
C = —— , courant 数 ; 
Ax 


第 七 章 
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ftu)， 概 率 密 度 函 数 ; 
F(u), BIRI TE RAG 








KX， 随机 变量 的 均值 (在 第 三 节 中 又 表示 给 水 度 ? 怎 

















Cy (x1,x,) ， 自 协 方差 函数 (简称 协 方差 函数 ); 




















pvu， 自 相关 系数 ， 取 值 区 间 为 [-1，1]: 

1o WRR; 

Juv (usxi; xz)， 两 不 同 随机 场 的 联合 概率 密度 函数 ; 
Fuy (u,x1; wx2)， 两 不 同 随机 场 的 联合 分 布 函数 ; 


Coy (Xx1,X,)， 两 随机 场 的 互 协 方差 函数 ; 


puv， 两 随机 场 的 相关 系数 ; 
<x>， 随 机 变量 x 的 集 平均 ; 
A> PRB Rx) 的 均值 ; 
C(x,y)， 二 维 随机 场 的 协 方差 函数 ; 
C， 液 相 中 溶质 的 浓度 ; 
Cs;， 吸 附 溶质 的 浓度 ; 





























么 





区 分 ? ); O> PREZE; 





p ERAGE, 














V;， 土 壤 水 流速 在 x; 方 问 的 分 量 ; 


Dy， 实 验 室 尺度 的 弥散 系数 张 量 的 第 i,j) 个 分 量 ; 

















o、o ， 孔 除 尺 度 纵向 和 横向 弥散 度 ; 


V, ILRI; 











Dz， 溶质 在 自由 水 体 ! 





的 离子 或 分 子 扩散 系数 ; 


T TLRS HEAT; 








Kalk, x MBAR, 








是 一 个 空间 随机 函数 ; 
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